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tian-Lower Albian; a second deltaic phase („supra-Urgo-

nian") with pronounced facies differenciation (deltas, Island

platfomis, turbidites, alcaline magmatism) of Middle-Upper

Albian time; a phase of maximum transgression connected

with uniform pelagic facies in the Cenomanian and Turonian

(and the maximum of magmatism); a first regressive and com-

pressive tectonic phase during Coniacian-Campanian time

and with a maxmium of facies diversity (prograding deltas, si-

licoclastic turbidites) and diapirism; and, finally, a second re-

gressive phase with compressive tectonics (Maastrichtian-Eo-

cene) leading to the final uplift at the Eocene/Oligocene

boundary. Both regressive phases are closely related to sub-

duction and collision along the southern Biscay shelf and in

the Pyrenees. This multi-phased process is accompanied,

controlled or superposed by spreading in the Biscay Ocean

(Albian-Campanian), by global eustatic sea level increase

(Cenomanian-Turonian) and pronounced sah diapirism. In

some basins diapirism clearly modifies the general course of

subsidence.

The present paper tries to demonstrate the patterness of

subsidence processes, based on the well studied southern Bis-

cay margin. Furthermore, the interactions of regional local

noise are to be stressed, the important factor of time is espe-

cially considered, in order to obtain a better understanding of

general crustal processes leading to the observed patterness.

Questions coneerning faunal and floral response to these pro-

cesses are discussed as far as possible. Moreover, these inve-

stigations are based on a modified new plate tectonic model

for the Biscay Ocean, the Pyrenees and the Iberian Plate.
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1. EINLEITUNG UNDPROBLEMSTELLUNG

Die bisherigen Bemühungen um eine vergleichende Subsi-

denzgeschichte an passiven Kontinentalrändern (Wiedmann

et al. 1978, 1982b, Jansa & Wiedmann 1982; Wiedmann

1982a, 1982b) bestätigen nicht nur das Vorliegen der beob-

achteten Phasenhaftigkeit dieses Prozesses, sondern gleich-

zeitig auch eine weitgehende Unabhängigkeit vom Zeitfaktor.

Während die ausgeschiedenen Sedimentations- und Subsi-

denzphasen des Rifting und Spreading im Nordatlantik, z. B.

am marokkanischen Kontinentalrand zumindest das gesamte

Mesozoikum in Anspruch nehmen, sind sie an den Rändern

des wesentlich jiingeren Südatlantik im wesentlichen auf die

Kreide beschränkt.

Im vorliegenden Beitrag konzentriert sich unser Interesse

auf den Biskaya-Südrand, also auf ein Randmeer des Nordat-

lantik, dessen Entwicklung in ihrem zeitlichen Ablauf deut-

lich von der des Nordatlantik unterschieden ist. Zwar setzt

auch hier das frühe Rifting mit den für dieses Stadium kenn-

zeichnenden Redbeds und alkalinem Vulkanismus zeitgleich

mit dem zentralen Graben in der Permotrias ein, es folgt auch

noch synchron das für die Entwicklung der Schelfe wichtige

Evaporit-Stadium des späten Rifting in Obertrias und Lias,

dann aber weicht die Entwicklung beider Gebiete deutlich

voneinander ab. Während im zentralen Nordatlantik Ober-

lias und Dogger gekennzeichnet sind durch ein 1. Delta-Sta-

dium, frühe Riff- Sedimentation und einsetzendes Spreading

und während die gleichfalls signifikante Karbonatplattform-

Phase die Entwicklung im Oberen Jura kennzeichnet, sta-

gniert statt dessen die Evolution der Biskaya während des ge-
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Abb. 1. Geologische Übersichtskarte des Basko-Kantabrikums und der N' Kehiberischen Ketten (aus

WiEDMANN1980).

samten Jura. Flachmarine, epikontinentale Sedimente cha-

rakterisieren Oberlias und Dogger in diesem Bereich, aus dem
sich das Meer im Oberen Jura weitgehend zurückzieht.

,, Jungkimmerische" Distensionstektonik, beginnende

Salzbewegung und verstärkter terrigener Input kennzeichnen

die Entwicklung der nordatlantischen Schelfe (Jansa &
WiEDMANN1982) im Grenzbereich Jura/Kreide und führen

zur Beendigung einer 2. terminalen Riff-Phase, wie ausge-

dehnter Karbonat-Sedimentation überhaupt. Zu diesem

Zeitpunkt vollzieht sich in der Biskaya die Entwicklung eines

Aulakogens, zunächst mit verstärkter Subsidenz im nördli-

chen Parentis-Becken.

Währenddessen verursachen die gleichen Bewegungen

auch am Südrand ein Kippschollen-Mosaik, das sich in der

späteren Becken- und Schwellengliederung der Küstenketten

immer wieder durchpaust und das zunächst den Sockel für

eine mächtige kontinentale, limnische bis brackische terrigene

,,Wealden"-Sedimentation bildet.

An diese 1 . Delta-Phase schließt sich bereits im Zeitraum

Apt/Unteralb die Karbonatplattform-Phase des Urgon an,

die sich nur lokal noch in höheres Alb fortsetzt: , , Austrische"

Distensionstektonik im Grenzbereich Alb/Cenoman beendet

schließlich die terminale Riff-Phase auf Kippschollen-Hochs

(Reitner 1982) und führt gleichzeitig zu einem ersten deutli-

chen Salinaraufstieg.
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Abb. 2. Querprofile durch das westliche (A) und das östliche (B)basko-kantabrische Becken zur Zelt der

Kreide/Tertiär-Grenze. Profillage A, B, s. Abb. 1. Raster: Salz; Cr,: Unterkreide.

Die 2. Delta-Phase mit ihren mächtigen terrigenen Schüt-

tungen hat auf dem nunmehrigen Biskaya-Südschelf ein

Alb-Alter. Mit im Alb gleichfalls einsetzendem Spreading,

alkahnem Magmatismus und vor allem mit der nächstfolgen-

den Phase der Haupttransgression und Faziesnivellierung

bzw. -pelagisierung ist bereits im Cenoman der Anschluß an

die Entwicklung des zentralen Nordatlantik wiederherge-

stellt. Die nun folgenden Stadien, gekennzeichnet durch Re-

gressionen, verstärkten Diapirismus, einsetzende Kompres-

sionstektonik, Faziesdiversität bis hin zur endgültigen Her-

aushebung der Küstenketten durchlaufen beide Bereiche ge-

meinsam. Auch hier haben wieder überregionale tektonische

Events (,,subherzynische" oder ,,gosavische", ,, laramische"

und schließlich ,,pyrenäische" Bewegungen) einen zumindest

korrelativen Charakter.

Doch nicht nur im geschilderten heterochronen Verlauf

seiner Subsidenzphasen unterscheidet sich der Biskaya-Trog

vom Nordatlantik. Ein gewichtiger weiterer Gegensatz be-

steht in der wenigstens vorübergehenden Entwicklung einer

Subduktionszone am Biskaya-Südrand im Grenzbereich

Kreide/Tertiär. Hiermit und mit seiner Fortsetzung in das

Pyrenäen-Orogen stellt der Biskaya-Südrand mit den Bas-

ko-kantabrischen Küstenketten einen Übergang vom passi-

ven zum aktiven Kontinentalrand dar. Diese Faktoren, aber

auch die Faziesvielfalt von Sedimenten des ehemaligen Konti-

nents bis zur Flysch-Sedimentation am Kontinentalrand, bei

guten Aufschlußverhältnissen und mit reicher Fossilführung

machen die Beschäftigung gerade mit dem basko-kantabri-

schen Küstenbecken besonders reizvoll.

Hinzu kommt, daß die stratigraphische Kontrolle der un-

tersuchten Schichtfolgen durch eine Vielzahl von Vorarbeiten

gewährleistet ist (Wiedmann 1960, 1962a, 1962b, 1964,

1980a; Ramirez del Pozo 1971; Wiedmann & Kauffman

1978). So können wir uns in der vorliegenden Untersuchung

darauf beschränken, die sedimentären Großzyklen der bas-

ko-kantabrischen Kreide-Entwicklung herauszustellen und
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Abb. 4. Oriemierungsskizze der benutzten Lokalitätsnamen.

2. GEODYNAMIKDER IBERISCHEN PLATTE WÄHRENDKREIDE
UNDALTTERTIÄR

2.1 BISHERIGE ARBEITEN

Grundsätzlich ergeben sich zwei Möghchkeiten, die Paläo-

lage der Iberischen Platte zu bestimmen und hieraus Anhalts-

punkte für die Bildungsgeschichte des Biskaya-Ozeans zu

gewinnen, nämlich über den , , Continental Fit" oder über den

Fit der Magnetanomalien. Beide Wegewurden eingeschlagen

und führten zu unterschiedlichen Ergebnissen, die bis in die

Gegenwart kontrovers erörtert werden. Carey (1958), LePi-

CHONet al. (1971), Montadert & Winnock (1971), Chouk-

ROUNEet al. (1973), Williams (1975), Choukroune (1976),

Ries (1978) und Frisch (1979) benutzten -als Exponenten des

Continental Fit - unterschiedliche Isobathen-Linien für ihre

Rekonstruktionen. Allerdings hält sich die Grenze kontinen-

taler Kruste fast nie an bestimmte Isobathen und variiert au-

ßerdem von Ozean zu Ozean. Auch lassen diese Modelle

keine Lösungen für die komplizierte Entstehungsgeschichte

der Pyrenäen erkennen, und schließlich haben Sedimenta-

tionsgeschichte und Tektonik bei der Mehrzahl dieser Rekon-

struktionen nicht ausreichend Berücksichtigung gefunden.

Auf eine ausführliche Diskussion dieser Vorstellungen wird

daher hier verzichtet.

Demgegenüber wurden neue Vorstellungen von Kristof-

fersen (1978) entwickelt und der Fit der Magnetanomalien

zur Rekonstruktion der Paläolage der Iberischen Platte be-

nutzt. Ein ähnliches Modell wurde 1979 von Sibuet & Ryan

vorgelegt. Während diese beiden Modelle im Detail noch

zahlreiche Unscharfen aufweisen - z. B. im Bereich der Pyre-

näen -, stellen die jüngeren Modelle von Boillot (1981 ) und

Grimaud et al. (1982) eine wesentliche Weiterentwicklung

dar, an die hier unmittelbar angeknüpft werden kann. Da al-

lerdings die Position der Iberischen Platte zur Zeit der ,,J-

Anomalie" (Sibuet & Ryan 1979) bei Boillot unberücksich-

tigt blieb, wird auch auf diese älteren Auffassungen im fol-

genden einzugehen sein.

Schon hier ist allerdings anzumerken, daß ein wesentlicher

Unschärfefaktor beim Magnetanomalien-Fit in der Möglich-

keit liegt, in gewissen Grenzen Verschiebungen parallel zu

den Magnetanomalien vorzunehmen. Dies ist der Grund für

die Rekonstruktion verschiedener Paläolagen trotz Berück-

sichtigung gleicher Magnetanomalien.
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Abb. 5. Drei signifikante Entwicklungsstadien des Biskaya-Oze-

ans.

a) Vermutete „Prä-Drift" Position, „Anomalie-J

lie von kontinentaler zu ozeanischer Kruste

b) Paläoposition zur Zeit von A-33 mit ersten Kompressionsereignis-

sen

c) Subduktion und Kollision zur Zeit von A-17
(Verändert nach BoiLLOT [1981] und Grimaud et al. [1982]).

NAP: Nord-Amerikanische Platte, EP: Europäische Platte, IP: Ibe-

rische Platte, PB: Parentis-Becken, LP: Landes-Plateau, CVM
Cinco Villas-Massive (1: Rhune-Massiv, 2: Cinco Villas-Massiv, 3

Aldudes-Massiv), GB: Galicia-Bank, BO: Biskaya-Ozean, NAO
Nord-Atlantischer-Ozean, BG: Biskaya-Graben, BKB: Basko-kan-

tabrisches Becken, LDB: Le Danois-Bank, ABH: Azoren-Bis-

kaya-Hoch, PO: Pyrenäen-Ozean.

1 ozeanische Kruste

2 ergänzte ozeanische Kruste

3 ,, ausgezogener" Schelf der Iberischen Platte

4 palaeogeographische Ergänzung

Parentis-Becken

Landes-Plateau

Basko-kantabrisches Becken

3 Subduktions- bzw. Kompressionszone

6 Magnetanomalien auf der Iberischen Platte

7 Magnetanomalien auf der Nordamerikanischen Platte

8 Magnetanomalien auf der Nordamerikanischen und Europäischen

Plane

2.2 REKONSTRUKTIONDER PALÄOLAGEDER
IBERISCHEN PLATTE

SiBUET & Ryan (1979) haben als älteste ,, Magnetanomalie"

entlang der W-Küste der Iberischen Platte und der E-Küste

Neufundlands die sogen. ,,J-Anomalie" verwandt, für die ein

Oberapt-Alter angenommenwurde. In Kristoffersen (1978),

MoNTÄDERT et al. (1979a, 1979b) und Naylor & Shannon

(1982) ist diese jedoch - im E von Flemish Cap und Orphan

KnoU bzw. im Wvon Porcupine Ridge und Goban Spur- als

Ozean/Kontinent-Grenze interpretiert. Dieser Auffassung

wird hier gefolgt, da sie durch DSDP-Bohrungen und seismi-

sche Profile hinreichend belegt ist (Abb. 5a). Außerdem wird

die gleiche Interpretation auch auf die ,,J-AnomaIie" vor

Spanien und Neufundland übertragen. Damit aber fällt der

Zeitpunkt der Trennung der Lithosphärenplatten in die lange

Normalperiode der ,,Mid-Cretaceous Magnetic Quiet Zone"

(A-34, Unterapt-Obersanton, korrigiertes Alter n. Krumsiek

1982), so daß zur Ermittlung des Spreading-Beginns zwi-

schen Neufundland und Iberischer Halbinsel fazielle Krite-

rien herangezogen werden müssen. Es kann damit gerechnet

werden, daß sich diese Trennung auch auf den Schelfen und

ihren Liefergebieten tektono-faziell bemerkbar machte. Ein

entsprechend deutlicher sedimentärer Umbruch ist auf den

Grand Banks vor Neufundland etwa im Minelapt erkennbar

(Naylor & Shannon 1982), womit sich also ein etwas jünge-

res Alter für den Spreading-Beginn ergeben würde. Für die-

sen Zeitpunkt (Abb. 5a) wird hier eine Paläolage der Iberi-

schen Platte mit der Galicia-Bank im SWvon Flemish Cap

angenommen. Diese Lage weicht von der von Sibuet & Ryan

(1979) postulierten weiter N' Paläolage der Iberischen Platte

ab, die den für die Pyrenäen erforderlichen Raumunberück-

sichtigt läßt. Dies ist von Bedeutung, da die Kruste in den Py-

renäen stark komprimiert ist.

Die Position der Europäischen Platte relativ zur Amerika-

nischen und Iberischen Platte wird durch die Charlie-

Gibbs-Fault im N und die Kontinent/Ozean-Grenze

(,, Randanomalie") vor der Goban Spur und Flemish Cap

festgelegt. Die entstehende Lücke zwischen Europäischer
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Abb. 6. Kontinentalrandtypen, Krustenstruktur und Subduktion. Kontinentalrand-Typen des Bis-

kaya-Ozeans (a, b)

Krustenstruktur im zentralen Pyrenäenbereich (c)

Subduktions- und Kollisionsschema im Pyrenäenbereich (d)

(a. verändert nach MONTADERTet al. [1979a]

b. verändert nach BoiLLOT et al. [1979]

c. verändert nach Daignieres et al. [198 1|).

NPS: Nord-Pyrenäen-Störung, NPÜ: Nord-Pyrenäen-Überschiebung, IP: Iberische Platte, EP: Europä-

ische Platte, PY: Pyrenäen. PO: Pyrenäen-Ozean.

1 kontinentale Kruste

2 ozeanische Kruste

3 Sedimente

4 Akkretionskeil
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und Iberischer Platte kann im NWdurch die Entzerrung des

heute stark komprimierten Schelfs geschlossen werden.

Für die endgültige Trennung der Lithosphärenplatten und

die Produktion ozeanischer Kruste in der Biskaya gibt es

ebenfalls keine direkten Hinweise durch Magnetanomalien.

Auch sie fällt in die Quiet Zone der Anomalie 34. Ein Um-
bruch der Sedimentation ist aber auch hier etwa im Mittelalb

erkennbar. Im Bereich der Kippschollen und Halbgräben der

Kontinentalränder kommt es zu einer raschen Zunahme der

Subsidenz (s. u., Abb. 17) und zu erstem Diapirismus. Her-

aushebung des Hinterlandes führt gleichzeitig zum Progra-

dieren mächtiger Delta-Systeme und damit ebenfalls zur Be-

endigung der Karbonatplattform-Entwicklung des Urgo-Apt

(s. Str.). In den französischen West- und Zentralpyrenäen

wird „Wildflysch" sedimentiert bei gleichzeitiger In- und

Extrusion alkaliner Magmen.

Aus diesen Beobachtungen wird hier der Spreading-Beginn

des E' Biskaya-Ozeans in den Zeitraum Mittel/Oberalb ge-

legt. Eine ähnliche Datierung wurde bereits von Ries (1978)

vorgenommen, während Montadert et al. (1979a, 1979b) für

den WTeil des Biskaya-Ozeans zu einem Oberapt/Unter-

alb-Alter gelangten. Demgegenüber besteht größere Über-

einstimmung bei den bisherigen Versuchen, das Spreading-

Ende im Biskaya-Ozean zu datieren. So besteht Überein-

stimmung darüber, daß lediglich Anomaiie-34 (reversed) in

die Biskaya hineinreicht. Für sie wird ein untercampanes Al-

ter angenommen (Alvarez et al. 1978). Da allerdings zwi-

schen den beiden Anomalien noch ein Streifen ozeanischer

Kruste liegt, ist das Spreading-Ende mit post- A-34 (reversed)

und prä-A-33 (reversed) zu parallelisieren. Dies ergibt etwa

Unteres Obercampan. Dieses Alter stimmt wiederum mit den

Sedimentationsverhältnissen am Südschelf gut überein. Hier

herrschen seit dem Mittelcenoman pelagische Verhältnisse

vor, die sich ab Mittelcampan grundlegend ändern. Auf dem
Nordschelf setzt die Sedimentation nach längerer Unterbre-

chung wieder ein.

Lage der Iberischen Platte und Öffnung der Biskaya zum
Zeitpunkt der Anomalie-33 sind aus Abb. 5b ablesbar.

Mit zwei Kompressionsphasen schließt die Subsidenzge-

schichte am Biskaya-Südrand weitgehend ab. Im Ober-

campan einsetzende grobklastische Schüttungen auf dem
Südschelf können auf die erste kompressive Phase zurückge-

führt werden (Boillot et al. 1979, Boillot 1981, Grimaud et

al. 1982). Sie findet eine mögliche Entsprechung in einer weit-

verbreiteten Diskordanz zwischen Santon und Campan und

teilweisem Fehlen des Untercampan in den Pyrenäen (Rica-

TEAU& ViLLEMiN 1973). Auch hier kommt es in der Folge zur

Sedimentation grobsandiger Turbidite, zur Brekzienbildung

und zu verstärktem Diapirismus. Als Ursache kann begin-

nende Subduktion am Biskaya-Südrand und in den Pyrenäen

angenommen werden.

Der Zeitpunkt der folgenden Kollision und des Endes der

Subduktion ist durch Magnetanomalien im Nordatlantik rela-

tiv exakt datierbar. Im Azoren-Biskaya-Rücken wurden alle

Anomalien bis zu A-18 von einer zweiten jüngeren kompres-

siven Tektonik erfaßt (Grimaud et al. 1982). Dies entspricht

etwa Mittlerem Eozän und ist mit einem erneuten sedimentä-

ren Umbruch in der Biskaya, den Pyrenäen und den jeweili-

gen Randgebieten parallelisierbar.

Abb. 5c gibt die Paläogeographie zur Zeit von A- 1 7 in ent-

sprechend korrigierter Form wieder.

2.3 PROBLEMEDERSUBDUKTION

Nach den von Boillot et al. (1979) und Daignieres et al.

(1981) publizierten seismischen Profilen muß in den Pyrenäen

und am Biskaya-Südrand ab Obercampan mit Subduktions-

erscheinungen gerechnet werden. Für die Biskaya kann ein

S-Einfallen der Subduktionsfläche ohne Schwierigkeit rekon-

struiert werden (Boillot et al. 1979; hier Abb. 6b). Daß sich

die gleiche Einfallsrichtung der Subduktionsfläche in die Py-

renäen hinein fortsetzt (Grimaud et al. 1982), ist allerdings

nach den seismischen Profilen von Daignieres et al. (1981)

unwahrscheinlich

.

Die Krustendicke südlich der Nordpyrenäen-Störung

(= Iberische Platte) ist mit 40-50 km Dicke erheblich mäch-

tiger als die Kruste nördlich dieser Störung mit etwa

25-30 km Dicke (= Europäische Platte). Dieser Sprung in

der Moho (Abb. 6c, 6d) ist auf obduzierte kontinentale Kru-

ste bei einer Kontinent/Kontinent-Kollision zurückzufüh-

ren. Die zugrundeliegende Subduktionsfläche kann dabei nur

nachN eingefallen sein (vgl. Giese & Reuther 1978: 584; hier

Abb. 6d). Diese unterschiedliche Einfallsrichtung erklärt nun

auch die riesigen Gleitdecken und den weiten Transport in

den Südpyrenäen gegenüber relativ geringen Überschie-

bungsweiten im Bereich der Nordpyrenäen. Aufgrund des

unterschiedlichen Einfallens der Subduktionsflächen in Bis-

kaya und Pyrenäen mußein Sprung (,,Flip") der Einfallsrich-

tungen im Bereich des Cinco-Villas-Massivs (Abb. 5c) ange-

nommenwerden. Unterstützt wird diese Annahme durch an-

omale Krustengeschwindigkeiten (6,4-6,7 gegenüber

6,2-6,3), ein deutliches Schwere-Hoch (Daignieres et al.

1981) und einen Sprung in der Moho der Cinco-Villas-Mi-

kroplatte auf Werte von 25-30 km (gegenüber 40-50 km in

den zentralen Pyrenäen). In Aufschlüssen äußert sich das

Schwere-Hoch durch an Störungsflächen hochgepreßte Ul-

trabasite (Lherzolite und Harzburgite), die oberem Mantel-

material entsprechen.

Ein ungefährer Wen für die Breite subduzierter ozea-

nischer Kruste des Biskaya-Ozeans ergibt sich aus ihrer

Asymmetrie. So ist der südlich des Rückens gelegene Teil um
etwa 130 km kürzer als der nördliche Teil. Der anschließende

Schelf der Iberischen Platte ist durch Kompression um etwa

die Hälfte verkürzt, verglichen mit dem am Biskaya-Nord-

rand (Abb. 6a) noch erhaltenen, durch Kippschollen ausge-

dünnten Schelf. Daß diese Werte bei der Rekonstruktion der

Paläo-Lage der Iberischen Platte zur Zeit der maximalen

Ausdehnung des Biskaya-Ozeans zu berücksichtigen sind

(Abb. 5), wurde bei den bisherigen Biskaya-Modellen nicht

beachtet.
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3. SEDIMENTATIONS- UNDSUBSIDENZPHASEN

Die kretazische Subsidenzgeschichte des Biskaya-Süd-

schelfs spiegelt sich besonders deutlich in vier sedimentären

Megasequenzen wider. Diese bieten sich damit für die Be-

schreibung dieses Prozesses an. Aus der folgenden Zusam-

menstellung ergibt sich die stratigraphische Reichweite dieser

Sequenzen:

4. Megasequenz: Maastricht - Eozän

3. Megasequenz: Coniac - Campan

2. Megasequenz: Mittelalb - Turon

1. Megasequenz: (Oxford- )Tithon - Unteralb.

Dabei wird deutlich, daß die Sequenzen eine recht unter-

schiedliche absolute Zeitdauer umfassen.

Bei der Beschreibung der Megasequenzen muß eine Be-

schrankung auf die Grundzüge der Lithologie und die signifi-

kanten Faunen- und Florenelemente erfolgen. Die Mächtig-

keitsangaben entsprechen Mittelwerten. Gleichzeitig wird

versucht, die mikrofaziellen Grundtypen zur Darstellung zu

bringen. Aus der Summeder vorliegenden faziellen und fau-

nistisch/ floristischen Daten wird schließlich versucht, das je-

weilige Environment, insbesondere die Paläobathymetrie zu

rekonstruieren.

3.1 MEGASEQUENZ1, UNTERERTEIL =

1. DELTA-PHASE/„WEALDEN"

(Abb. 7)

Der untere Teil der Megasequenz 1 , in dem es zur Bildung

einer Wealden-ähnlichen Sedimentation kommt, hat sowohl

große regionale Verbreitung als auch die längste stratigraphi-

sche Reichweite. Diese umfaßt nicht nur Teile des höheren

Jura, sondern fast die gesamte Unterkreide. Regional er-

streckt sie sich über den Gesamtraum der Basko-kantabri-

schen Ketten hinweg bis in die N' Keltiberischen Ketten. Die

Sedimentfolge wird aus drei, im N der Provinz Burgos sogar

aus vier Einzelzyklen aufgebaut, die zunächst mit grobklasti-

schen, meist fluviatilen Schüttungen beginnen, welche "Fin-

ing upward" zeigen und schließlich in limnische, brackische

und teilweise sogar flachmarine Karbonate übergehen. Das

Auflager der Einzelzyklen ist stets diskordant, ihre überre-

gionale Korrelation nicht immer gewährleistet.

Einen wesentlichen Fortschritt in der Datierung und paläo-

geographischen Interpretation dieser ,,Wealden"-Megase-

quenz brachte die Bearbeitung der Ostrakoden und Charo-

phyten durch Brenner ( 1 976). Die in der vorliegenden Unter-

suchung herausgestellte ,,Wealden"-Entwicklung der südli-

chen Provinz Santander wurde in der Folge von Rat (1962),

Ramirez DEL Pozo (1969) und Brenner (1972) vor allem von

PujALTE (1981) eingehender untersucht. Im Bereich des varis-

zischen Las Caldas-Sattels oder Cabuerniga-Rückens

(Abb. 4) streichen hier ,,Wealden"-Sedimente flächenhaft

aus und erreichen Mächtigkeiten von etwa 2000 m. Sie lassen

sich nach Pujalte in drei Einzelzyklen gliedern, die dem Zeit-

raum Tithon-Barreme entsprechen dürften. Diesem Komplex

ist jedoch weiter im S, im RäumeSedano-Aguilar de Campöo

(Prov. Burgos) ein weiterer ,,'Wealden"-Zyklus vorgeschal-

tet, der hier marinem Callov auflagert und Oxford-Kimme-

ridge-Alter besitzt (Brenner & Wiedmann 1975, Abb. 2).

Auch er beginnt mit groben Kongiomeratschüttungen, die in

kreuzgeschichtete fluviatile Sande übergehen und schließlich

von limnischen Kalken und Mergeln mit Ostrakoden überla-

1



Abb. 7. Repräsentatives ,,Wealden"-Profil aus dem Raum von Santander (Verändert nach PujALTE

1981).

1; fluviatil 3: brackisch 5: flaches Subtidal

2: lakustrin 4: intertidal 6: tiefes Subtidal
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gen werden. Diese basale „Aguilar de Campöo-Formation"

(Brenner & Wiedmann 1975) gelangte in einem frühen,

NW-SE-streichenden Grabensystem zur Ablagerung, das

gleichzeitig in Richtung der maximalen ,,Wealden"-Mäch-

tigkeiten in den Keltiberischen Ketten weist (nach Tischer

1967 mehr als 6000 m).

Im Bereich der südlichen Provinz Santander (Abb. 7) be-

sitzt der 1. ,,Wealden"-Zyklus (,,Cabuerniga-Gruppe", Pu-

JMTE 1981) bereits Tithon-Valangin-Alter (vgl. auch Reitner

& Wiedmann 1982: 65). Er entspricht damit bereits dem

2. Zyklus des Raumes Sedano und läßt damit ein Progradie-

ren der Delta-Systeme nach N, also in Richtung auf die ent-

stehende Biskaya erkennen.

Ebenfalls auf marinem Callov beginnt die Sedimentation

der Cabuerniga-Gruppe zunächst mit einem alluvialen Zy-

klus, der aus groben Gerollen, kreuzgeschichteten Sandstei-

nen, Silten und Tonen aufgebaut ist. Die sedimentären Klein-

zyklen dieser ,,Saia-Formation" (Pujalte 1981) lassen "Fin-

ing upward"- und "Thinning upward"-Sequenzen erkennen

und weisen - ebenso wie ,,low Sinuosity"-Schrägschichtun-

gen - auf das Rinnensystem eines Inselflusses hin. In Stillwas-

serbereichen finden sich gehäuft Süßwasser-Ostrakoden

(Darwinula) und Charophyten-Ooogonien. Als Alter dieser

Folge kann Tithon vermutet werden.

Die voi-wiegend fluviatile Saja-Formation wird von einem

2. Zyklus (,,Cabuerniga-Formation", Pujalte 1981) abge-

löst, der mit einem brackischen Ostrakoden-Mudstone ein-

setzt (Abb. 7.
1

). Diese Phase dürfte dem Theriosynoecum fit-

toni-Event (vgl. Brenner & Wiedmann 1975) entsprechen,

der eine Datierung als Berrias und Parallelisierungen bis in die

Keltiberischen Ketten hinein ermöglicht. Ihm folgen die

Kalkarenite der vollmarinen ,,Bryozoen-Schichten", die ne-

ben Bryozoen-Rudstones (Abb. 7.2) vor allem auch Algen-

knollen-Kalke (Abb. 7.4) enthalten und damit neben stenoha-

linen Organismen auch brachyhaline Formengruppen enthal-

ten (u. a. Ostreen, Serpuliden, Iberinen). Diese marine In-

gression ist mit dem Schulendea-Evem im Räume Sedano

korrelierbar (Brenner & Wiedmann 1975, Abb. 2) und in

mariner Entwicklung bis in die Keltiberischen Ketten hinein

nachweisbar (,,Talveila Formation", Brenner & Wiedmann

1975: 127). Dieser Event hat Valangin-Alter.

Im "Wealden" von Santander folgt hierauf ein 2. vollstän-

diger Zyklus (,, Pas-Gruppe" p. p., Pujalte 1981), wiederum

zunächst mit einer fluviatilen Sequenz (,,Barcena-Forma-

tion"). Hier dürfte allerdings ein Mäander-Flußsystem vor-

gelegen haben, dessen Rinnensystem "high Sinuosity" zeigt.

Es folgen wiederum limnische Serien mit reicher Gastropo-

denführung („Viviparus-Schichten") und mit Ostrako-

den-MudstonesundCharophyten-Wackestones (Abb. 7.1 u.

7.3). Der obere Teil dieser ,,Vega de Pas-Formation" (Pu-

jalte 1981) wird schließlich vom "Wealden Rouge" (Rat

1963: 455) gebildet, einer Fan-Fazies, deren Rotfärbung auf

einen Übergang zu ariderem Klima hindeuten soll. Es domi-

nieren tonig-siltige Sedimente des Wattbereichs neben fluvia-

tilen Sanden und Sandsteinen mit "high Sinuosity"-Rinnen.

Dieser Zyklus dürfte etwa Hauterive-Alter entsprechen.

Die "Wealden"-Sedimentation wird abgeschlossen mit ei-

nem unvollständigen 3. Zyklus (,,Rio Yera-Formation", Pu-

jalte 1981) mit fluviatilen Sanden und Sandsteinen, die wie-

der die typischen "low Sinuosity"-Rinnensysteme eines In-

selflusses aufweisen. Diese Serie läßt keine Rotfärbung mehr

erkennen. Sie wird überlagert von intertidalen und rezifalen

Sedimenten der folgenden Urgon-Fazies und dürfte damit

etwa Barreme entsprechen.

Der hier behandelte tiefere Teil der Megasequenz 1, die

sich ± kontinuierlich in die folgende Urgon-Fazies fortsetzt,

entspricht damit gleichzeitig der , , 1 . Delta-Phase" der Subsi-

denzgeschichte (Wiedmann 1982a, 1982b). Das Fehlen einer

jurassischen Vorgeschichte und die progradierende Verlage-

rung der einzelnen Delta-Systeme und damit auch Mächtig-

keiten machen deutlich, daß für die Initialentwicklung des

Biskaya-Kontinentalrandes "sedimentary Onload" (Dietz

1952, Bott 1980) nicht verantwortlich gemacht werden kann.

Distensionstektonik und ein resultierendes Graben/Horst-

bzw. Kippschollenrelief (z. B. Cabuerniga-Hoch) waren

zweifellos vorgegeben und einzelne Horste auch bereits als

Sedimentlieferanten erkennbar. Die charakteristische Zu-

nahme terrigener Schüttungen wird durch resultierende Re-

liefversteilung ausreichend erklärt. Damit kann Mantel-Do-

ming im Sinne der ,, Thermal Hypothesis" (Sleep 1971) auch

für die Bildung des Biskaya-Grabens angenommen werden.

Inwieweit der mit dem Doming verbundene Streß von der konti-

nentalen Kruste aufgenommen wird oder es zu einem ± weitgespann-

ten Plate-Tilting kommen kann, bedarf weiterer Überlegungen und

Untersuchungen. Immerhin ist bemerkenswert, dal? der ersten zu

beobachtenden Aufwölbung und Grabenbildung im Südatlantik

während des höchsten Jura marine Transgressionen sowohl am ost-

afrikanischen Kontinentalrand als auch der Begmn des jungmesozoi-

schen marinen Zyklus der Anden entspricht (WiEDMANN 1980b,

1982c). Entsprechendes ist an der Iberischen Platte zu beobachten,

wo ebenfalls dem Riftstadium der Biskaya im N ein transgressives

Peak der Entwicklung am prä/subbetischen Südrand entspricht

(Wiedmann 1965, Allemann et al. 1975).

Eine Komplikation der Biskaya-Entwicklung stellt aller-

dings das Aulakogen-Stadium dar mit der Herausbildung des

Parentis-Beckens im NE (Winnock 1971) und der Anlage ei-

nes weiteren Grabensystems im S des Landes-Hochs, dem

basko-kantabrischen Becken.

Bemerkenswert ist auch die überregionale Häufung disten-

siver Tektonik im Grenzbereich Jura/Kreide, die damit an

Stilles (1924) in anderem Sinne gebrauchte ,,jungkimmeri-

sche Phase" erinnert. Sie findet sich nicht nur in weiter Ver-

breitung an der Peripherie des Nordatlantik (Jansa & Wied-

mann 1982), sondern auch im zentralen Graben des Südatlan-

tik (Wiedmann 1980b), ebenso wie auch im Mediterran

(Wiedmann et al. 1982c). Ihre Auswirkungen sind dabei recht

unterschiedlicher Art: beginnende Graben-Entwicklung in

Biskaya und Südatlantik, Beendigung der Karbonatplatt-

form-Entwicklung am marokkanischen Schelf (Wiedmann et

al. 1982c), beginnender Salzdiapirismus an den nordatlanti-

schen Kontinentalrändem, aber auch in NW-Deutschland,

Beendigung karbonatischer Beckensedimentation im Medi-

terran und eventuell auch flachmarine Transgressionen und

andesitischerMagmatismus in den Anden (Wiedmann 1980b,

Brandt et al. in Druckvorber.). Im Bereich des zentralen Bis-

kaya-Rifts stellen sich mit demThhon bereits die ersten pela-

gischen Becken-Sedimente ein (Calpionellen-Fazies, Durand

Delga et al. 1973), am entstehenden Südschelf werden die

teilweise beträchtlichen Subsidenzraten von der terrigenen

Sedimentation ± ausgeglichen. Diapirismus ist zu diesem

Zeitpunkt im basko-kantabrischen Raumnoch nicht erkenn-

bar, an der Sedimentation im Schelfbereich daher auch nicht
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beteiligt. Es kann jedoch vermutet werden, daß die Salzbewe-

gung mit den jungkimmerischen Bewegungen auch hier in

Gang gesetzt wurde.

Die Biota - insbesondere Mikrobiota - werden durch die

für den Übergangsbereich kontinental/marin charakteristi-

schen Organismengruppen ausgefüllt: Cyanophyceen, Cha-

rophyten, Ostrakoden, Serpuliden, Mollusken, Bryozoen.

Sie sind naturgemäß auf die Bereiche der Mud-, Silt- und Kar-

bonat-Sedimentation beschränkt, finden sich hier aber teil-

weise in überraschender Dichte, was die Bildung von Erdöl-

muttergesteinen begünstigt hat (z. B. ölfeld von Ayoluengo

bei Sedano, Prov. Burgos). Einschneidende Zäsuren der or-

ganischen Entwicklung sind weder an den Grenzen der Ein-

zelzyklen, noch an der ,,Wealden"-Obergrenze erkennbar.

3.2 MEGASEQUENZ1, OBERERTEIL =

URGON-KARBONATPLATTFORM-PHASE
(Abb. 8)

Im oberen Teil der Megasequenz 1 wird die bisherige

,,Wealden"-Sedimentation von weitaushaltenden Karbonat-

plattformen abgelöst. Diese karbonat-dominierte Urgon-Fa-

zies ist jedoch auf den Nordteil der Basko-kantabrischen Ket-

ten beschränkt, während im S und in den nördlichen Keltibe-

rischen Ketten im entsprechenden Zeitraum (Apt-Unteralb)

nicht sedimentiert wurde bzw. lokal geringmächtige Weal-

den-ähnliche Sedimentation anhielt. Die Urgon-Phase gehört

zu den bestuntersuchten des Basko-Kantabrikums (Rat 1959,

Ramirezdel Pozo 1971, Pascal 1976, 1982, Garcia Monde-

jAR 1979, Rat & Pascal 1979). Sie ist wiederum in drei Ein-

zelzyklen gliederbar, die allerdings nicht überall vollständig

entwickelt sind.

Das 1. Urgonstadium entspricht etwa Unterem Apt (Be-

doul). Hier hält der feinklastische Sedimentationscharakter

als wichtiger ökologischer Faktor zunächst noch an. Dies hat

zur Folge, daß sich im Bereich der entstehenden Plattformen

zunächst nur Organismen ansiedeln können, die keine be-

sonderen Ansprüche an ihr Environment stellen. Es sind dies

in erster Linie dickschalige Rudisten (Monopleura, Toucasia:

Abb. 8.3), die Stillwasser-Bioherme bilden. Hervorragend

aufgeschlossen findet sich dieser Faziestyp in den- Steinbrü-

chen bei Ereno (Guernica, Prov. Biskaya). Daneben finden

sich insbesondere Großforaminiferen (Pal-, Praeorbitolina,

Iraqia: Abb. 8a), aber auch agglutinierende Kleinforaminife-

ren (Textulariiden, Ataxophragmiiden: Sahaudia minuta, Li-

tuoliden: Pseudocyclammina), Dasycladaceen (Salpingopo-

rella, Cylindroporella: Abb. 8.2) und Cyanophyceen mit ver-

kalkenden Zellfäden (Cayeuxia: vgl. Abb. 7.4). Hermarype

dendroide Korallen treten nur untergeordnet in Bankfazien

an den Plattformrändern auf, meist vergesellschaftet mit

Stromatoporen, krustosen Squamariaceen (Ethelia alba),

Austern u. a. Ein solcher Plattformrand ist besonders gut am
Westrand des Aitzgorri-Massivs entwickelt.

Ein weiteres Charakteristikum des 1. Urgonstadiums ist

seine Fazieskonstanz. Die unterschiedlichen Mikrofazies-

Typen (Abb. 8) finden sich in weiter Verbreitung, wobei

hoch-energetische Fazien (Grainstones, Rudstones) weitge-

hend fehlen und Mikritfazien zusammen mit Bafflestones

(Rudisten-Stillwasser-Bioherme) überwiegen. Neben den

dargestellten Faziestypen wären noch Milioliden-Wacke-

und Packstones und Dasycladaceen-Mudstones zu nennen.

Dieser Faziestyp hat seine größte regionale Verbreitung in

den NW' Basko-kantabrischen Ketten (G.arcia Mondejar

1979). Die meist weitaushaltenden und zum Teil restriktiven

Karbonatplatrform-Lagunen gehen lateral in flachmarine

Beckenfazies über, die zum Teil euxinischen Charakter be-

sitzt. Hier handelt es sich umgebankte, stark tonige Mudsto-

nes mit gelegentlicher Ammonitenführung (,,Parahoplites-

Schichten": Deshayesites) und Ostrakoden. Seine größte

Ausdehnung und Mächtigkeit besitzt dieses erste Urgonsta-

dium im Bereich der Biskaya-Synkline (Abb. 3), aus der Riff-

karbonate nur als Ausnahme bekannt sind. Diese Ausnahme

ist eine kleine Karbonatplattform bei Mutiloa im N des Aitz-

gorri-Massivs. Aus Reflexionsseismik undunveröff. Bohrda-

ten ergibt sich, daß es sich um eine Brachyantikline handelt,

die im Kern Keupersalz enthält. Diese kleine Plattform liefert

damit den frühesten Nachweis von Salzdiapirismus im bas-

ko-kantabrischen Raum.

Mit Ende des Unterapt kommt es zu verstärkter Dehnungs-

tektonik, die zum Zerbrechen der Unterapt-Plattformen

führt. Das Horst/Graben- und Kippschollen-Relief wird ver-

stärkt, und es kommt erneut zu grobklastischen, zum Teil

deltaischen Schüttungen (,,Landa-Sandstein") aus dem SW
Meseta-Festland. Dies ist der Beginn des 2. Urgonstadiums,

das Mittlerem Apt (Gargas) entsprechen dürfte und das zu-

nächst zu einer Verschüttung küstennaher Plattformen fühn,

aber auch zu Verkarstung, Dolomitisation und Sulfidverer-

zung (z.B. Reocin b. Santander) im Bereich der Kippschollen

und Horste. Auf exponierten Horsten und Kippschollen

kann es zur Bildung kleinerer Inselplattformen mit hermaty-

pen Korallen-Framestones (Abb. 8.4) und zentralen La-

gunen. Neben den bereits im Unterapt verbreiteten Vergesell-

schaftungen und Fazien ist vor aUemdie Riffkern-Fazies cha-

rakterisiert durch hermatype plattige Korallen: Microsolena

u. a., V.m%Xost Cor AlmAceen: Archaeolithothamnium, Calci-

spongien und Chaetetiden. Bei den Großforaminiferen ist das

Einsetzen von Mesorbitolina auffallend, bei den Rudisten das

caprinuloider Formen (Polyconites). In den Zwischenriff-Be-

reichen bleibt die ,,Parahoplites"-¥azies erhalten, allerdings

nun mit ersten planktonischen Foraminiferen.

Die Plattformen des 2. Urgonstadiums sind vor allem im

NE der Basko-kantabrischen Ketten (Txindoki, Sierra de

Aralar, Aitzgorri p. p.) verbreitet.

Das nächstfolgende 3. Urgonstadium ist durch das Nach-

lassen der grobklastischen Sedimentation bei gleichzeitig an-

haltender tektonischer Aktivität gekennzeichnet. Dies führt

zu einem Wiedereinsetzen der Plattform-Fazien im Küsten-

bereich, während die Inselplattformen weiterhin persistieren.

Die Organismen-Vergesellschaftung des Mittelapt bleibt im

wesentlichen erhalten. Allerdings entwickeln sich als neues

Florenelement in größerem Umfang artikulare Rotalgen: Pa-

raphyllum (,,Vimport-Flora"). Bei den Sandschalern kommt
es zur Entwicklung komplizierter Lituoliden (Pseudochoffa-

tella), bei den Orbitolinen überwiegen wieder einfachere

Formen Simplorbitolina) Leitformen liefern außerdem die

jetzt häufigeren planktonischen Foraminiferen (Leupoldina,

Globigerinelloides) , die mit den weiterhin seltenen Ammoni-

ten (Parahoplites) die in Becken persistierende Mergelfazies

charakterisieren. Aus ihnen ergibt sich für dieses 3. Urgon-

stadium ein Oberapt (Clansay)-Unteralb-Alter.



URGON
Mikrofazies

^^-^-fe-:^;

b^'^
<̂«.'

'

Microsolena-Framestone

Toucasia-Baf fiestone

Dasycladacea-Wackestone

„Orbitolina- Wackesfone

Abb. 8. Synthetisches Profil der Urgon-Fazies des basko-kantabrischen Beckens

1: Kontinental/ fluviatil 3: flaches Subtidal 5: Slope

2: Delta/intertidal 4; tiefes Subtidal 6; Becken
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Das 3. Urgonstadium ist gleichfalls im Aralar-Massiv ver-

breitet, außerdem im Riffkalk von Iciar (Prov. Biskaya) und

im Kalk von Landa (Prov. Alava).

Aus diesem kurzen Abriß der Entwicklung des höheren

Teils der Megasequenz 1 wird die unterschiedliche Ge-

schichte der Urgon-Plattformen des Biskaya-Schelfs gegen-

über den oberjurassischen Karbonatplattformen an der Peri-

pherie des Nordatlantik (Jansa & Wiedmann 1982) deutlich.

Während sich hier über einen längeren und tektonisch inakti-

ven Zeitraum hinweg ausgedehnte Plattformen entwickeln

konnten, war die Entwicklung am Südrand der Biskaya ver-

gleichsweise kurzfristig und von anhaltenden distensiven Be-

wegungen und zunehmender Subsidenz begleitet. Diese Vor-

gänge konnten sogar zu einem intermittierenden Zerbrechen

der Urgon-Plattformen führen, so daß sich eine zusammen-

hängende Schelfplattform nicht zu entwickeln vermochte. Im

Gegenteil gelang es dem primären Graben/Horst- und Kipp-

schollen-Relief immer wieder, sich in Form von Inselplatt-

formen durchzupausen.

Im Gegensatz zum ,,Wealden" ist die Urgon-Sedimenta-

tion von einem Nachlassen terrigener Schüttungen bestimmt,

wobei die Sedimentation - im N der Basko-kantabrischen

Ketten - die weiterhin mäßige Subsidenz nicht mehr kompen-

siert. Die nun voll-marine Entwicklung führt zur Dominanz

stenohaliner Formen, insbesondere in den Riff- und Bek-

ken-Fazien. Demgegenüber zeigen die Mikrobiota der lagu-

nären Bereiche weiterhin starke Beziehungen zu den zuvor

behandelten ,,Wealden"-Biotopen. Selbst die Rupturen der

Plattform-Entwicklung führen nur zu einem vorübergehen-

den Aussetzen riffbildender Organismengruppen. Nahezu

alle Biotope setzen sich außerdem in den basalen Teil der fol-

genden Megasequenz 2 hinein fort.

Im Detail läßt sich eine interessante Evolution der faziellen

Entwicklung der Karbonatkomplexe erkennen. Im Unterapt

beginnt diese Entwicklung zunächst mit der Herausbildung

eines ,, unreifen" Plattformtyps, charakterisiert durch das

Fehlen typischer Riffstrukturen mit hermatypen Gerüstbild-

nern. Aus ihnen gehen im Oberapt und Unteralb echte Riff-

komplexe hervor, die auf tektonisch exponierten küstenfer-

nen Stellen als Inselplattformen, in Küstennähe als Barriere-

Riffe entwickelt sein können. Eng verbunden mit dieser fa-

ziellen, aber auch Biotop-Entwicklung ist die Evolution der

Riffbildner bzw. anderer Flachwasser-Organismen. Insbe-

sondere die fazies-sensitiven Algen und benthonischen Fo-

raminiferen lassen deutliche Verschiebungen der Evolutions-

geschwindigkeit in den unterschiedlichen Karbonatkom-

plex-Typen erkennen. In den ,, unreifen" Bedoule-Plattfor-

men zeigen insbesondere die Dasycladaceen und Großfora-

miniferen eine hohe Evolutionsgeschwindigkeit, während sie

später in den reifen Riff-Karbonatkomplexen des Oberapt

keine wesentliche Rolle mehr spielen. Hier setzen dagegen

mit erhöhter Diversität die Rotalgen ein und erreichen ihr er-

stes Maximum. Neben einer Vielzahl krustoser Formen tre-

ten erstmals in größerem Umfang artikulate Formen auf

(,, Flora Vimport").

Schließlich verdient Beachtung, daß Karbonatplattformen

sich offenbar bevorzugt gegen Ende sedimentär-tektonischer

Großzyklen (Megasequenzen) entwickeln. Dies trifft hier

zunächst für das Ende der Megasequenz 1 zu, in geringerem

Umfang aber auch in der höheren Oberkreide des basko-kan-

tabrischen Kontinentalrandes, mit Ende der Megasequenz 2.

3.3 MEGASEQUENZ2, UNTERERTEIL =

2. DELTA-PHASE
(Abb. 9)

Die Grenze Unteralb/Mittelalb fällt mit einem Maximum

distensiver Tektonik (,,austrische" Bewegungen) zusammen,

die zu einer verstärkten Ausdünnung kontinentaler Kruste an

den Konttnentalrändern des Biskaya-Grabens und- im Zen-

tralgraben - zu einer endgültigen Trennung der Lithosphä-

renplatten geführt haben dürfte. Die Entwicklung der bereits

bekannten Horst/Graben-Strukturen, Kippschollen und

Halbgräben setzt sich zunächst verstärkt fort. Die tektoni-

schen Bewegungen haben vielfach zu Diskordanzen geführt,

die gleichzeitig einen scharfen sedimentären Wechsel markie-

ren, den Übergang vom transgressiven höheren Teil der Me-

gasequenz 1 zur stark regressiven Basis der Megasequenz 2

(Abb. 9).

Die Sedimentation der Megasequenz 2 beginnt im Mittelalb

der zentralen Basko-kantabrischen Ketten mit grob- bis fein-

klastischen Deltaserien (,,Complexe greseux supra-urgoni-

en" Rat 1959) als unmittelbarer Folge der „austrischen" Re-

liefversteilung. Im äußersten S und den Keltiberischen Ketten

gelangen gleichzeitig mächtige fluviatile Serien (,,Utrillas-

Schichten") zur Ablagerung (Saeftel 1960). Im Bereich der

Biskaya-Synkline gehen die Deltaserien allmählich in Prodel-

ta-Tone und veremzehe Turbiditserien über. In der Deva-

Synkline im äußersten N der Basko-kantabrischen Ketten

werden gleichzeitig mächtige Turbidite (,,Flysch noir de

Deva") sedimentiert, die jedoch Transportrichtungen aus

demNerkennen lassen (?Landes-Block oder ein weiteres Ba-

sement-Hoch). Voort (1964) hatte die Existenz eines Bis-

kaya-Massivs vermutet. In der Folgezeit haben sich vor allem

Feuillee (1967, 1971), Aguilar Tomas (1971) und Reitner

(1980, 1982) mit dem Supra-Urgon beschäftigt.

Auch im Unteralb paust sich die Kippschollen-Morpholo-

gie des Untergrundes in der allmählich manifest werdenden

NW-SE-streichenden Becken- und Schwellengliederung des

basko-kantabrischen Kontinentalrandes durch. Die Subsi-

denz der Becken ist zum Teil beträchtlich; sie kann in Mittel-

und Oberalb bis zu 4000 merreichen (Abb. 17). Weitgehend

halten sich dabei Subsidenz und Sedimentation die Waage.

Auf den Schwellen erfolgt die Absenkung zunächst langsa-

mer, teilweise (SE' Aitzgorri-Massiv) muß sogar mit einem

Auftauchen der Urgon-Plattformen und Verkarstung ge-

rechnet werden. An den Kippschollen-Rändern finden sich

zum Teil große Olistostrome von Urgonkalken verschiede-

nen Alters in klastischem Mittelalb (z. B. mehrere 100 m
große Blöcke am W-Rand des Aitzgorri-Hochs).

Karbonatfazien finden sich im Mittelalb nur vereinzelt, so

in den Randgebieten im E (Lacunza/Sierra de Aralar, Ramirez

DEL Pozo 1971) oder in Form geringmächtiger Biostrome im

W(Comillas, Feuillee 1967, 1971).

Der generelle transgressive Trend zum Oberalb ist bereits

in den hangenden Partien des klastischen Supra-Urgon mit

der Bildung von Orbitolinen-Wackestones (Abb. 9.1) er-

kennbar. Insgesamt bleibt dieses 1 . Stadium des Supra-Urgon

jedoch durch das Vorherrschen terrigenen Inputs und siliko-

klastischer Turbidite charakterisien und entspricht damit der

2. Delta-Phase.



Abb. 9. Profil des „Supra-Urgon" der Albeniz-Eguino-PIcUtform im SE des Aitzgorri-Massivs (Prov,

Alava). Ziffern 1-6 s. Abb. 8.
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Die einsetzende räumliche Differenzierung wird im fol-

genden 2. Stadium des Supra-Urgon deutlich verstärkt. Das

in Abb. 9 wiedergegebene Faziesdiagramm dieses Zeitraums

trifft strenggenommen nur für den Bereich der Albeniz-Egui-

no-Plattform (Reitner 1980, 1982) zu. Sie liegt im SE des

Aitzgorri-Sattels (Abb. 4) und dürfte der größte Riffkomplex

des Oberalb sein (Mächtigkeit: 500 m, geschätzte Ausdeh-

nung: mehrere 100 km^). Zu ähnlichen, ausgedehnten flach-

marinen Karbonatfazien kam es während des Oberalb auf

Kippschollen bzw. Diapirdächern.

Die Organismenführung dieser Oberalb-Riffe und -Bio-

strome weicht von der des Urgon nur geringfügig ab: die Di-

versität der Rotalgen (Abb. 9.3) ist höher, die der Dasyclada-

ceen wesentlich geringer. Als wichtiges neues Faunenelement

treten in den Riffkem-Bereichen vermehrt Mg-Kalzit-Sklero-

spongier hinzu. In den Lagunen werden Capriniden (Caprina

choffati: Abb. 9.2) häufig. Auch hier hat sich infolgedessen

kein qualitativer Wandel vollzogen; die Faunen imd Floren

der Urgon- und Supra-Urgon-Riffe sind kontinuierlich mit-

einander verbunden.

Umso schärfer ist der Wechsel, der sich im höheren Teil

des Albeniz-Eguino-Riffs durch Floatstone-Sedimentation

(Abb. 9.4) bemerkbar macht. Etwa an der Oberalb/Vra-

con-Grenze deutet sich überregional ein deutlicher sedimen-

tärer Umbruch an. Er ist charakterisiert durch eine konstant

zunehmende Subsidenz bei gleichzeitig verstärkt einsetzen-

der ieinklastischer Sedimentation. Beides wirkt sich beson-

ders auf den Hochschollen aus, wo die Sedimentation von

Riffkarbonaten ein Ende findet. Die Sedimente der Inselplatt-

formen zeigen retrograde Zyklen. Die lokal bereits im Vracon

einsetzende Mergelsedimentation mit Cephalopoden und

planktonischen Foraminiferen zeigt offen-marine Verhält-

nisse an. Das beginnende Biskaya-Spreading (s. Abschnin 2)

zeigt nun erste Auswirkungen auch auf die Schelfe.

,,Sedimentary Onload" beginnt jetzt insofern eine Rolle zu

spielen, als nun - in deutlichem Zusammenhang mit ,,austri-

scher" tektonischer Aktivität - Absenkung und Sedimentauf-

last im Bereich der Schelfe zur verstärkten Mobilisierung der

Keupersalze im Untergrund führen. Im höheren Alb ist das

erste Maximum dieses einsetzenden Diapirismus erkennbar.

Auch auf den Diapirdächern können sich im- Vracon noch-

mals kleinere Riffplattformen bilden, die - bei einem Einbre-

chen des zentralen Diapirbereichs - die Struktur von Atollen

besitzen können. Die beim Aufbrechen der Diapire zu erwar-

tenden Ton- und Salzaustritte beeinflussen die Organis-

men-Diversität deutlich negativ. In den zentralen Lagunen

werden häufig bioklastenfreie Mudstones (Loferite) sedimen-

tiert; Rotfärbung der Sedimente ist verbreitet. Diese Diapir-

Riffe stellen als Reliktvorkommen der Urgon-Fazies und ih-

rer Organismen- Vergesellschaftungen letzte Vorkommen
dieser Art im Bereich der basko-kantabrischen Tröge dar. Sie

werden - oft von Hartgründen getrennt - ebenfalls von den

pelagischen Sedimenten des Unteren Cenoman überwältigt.

Sie dürften überwiegend ein Vracon-Alter haben. Ein gut un-

tersuchtes Beispiel stellt das Caniego-Riff am N-Rand des

Diapirs von Villasana de Mena dar (Schröder 1980, Reitner

1982; hier Abb. 14).

Im Gegensatz zur erhöhten Faziesdiversität im Oberalb ist

das Untercenoman von beginnender Faziesnivellierung ge-

kennzeichnet. Weite Teile des basko-kantabrischen Schelfs

werden nun von monotoner Ton- und Mergelsedimentation

erfaßt, die insbesondere in den Becken große Mächtigkeiten

erreicht. Teilweise knollige Sideritlagen sind vielfach einge-

schaltet, untergeordnet auch karbonatische Turbidite. Ledig-

lich im Bereich der Deva-Synkline hat die Sedimentation sili-

koklastischer Turbidite durch das Alb hindurch angehalten.

Offen-marine Bedingungen werden in der von nun ab rei-

chen pelagischen Fauna deutlich; in den Mikrofaunen domi-

nieren planktonische Forammiferen (Abb. 9.5), in den Ma-
krofaunen Cephalopoden und Inoceramen. Irreguläre Echi-

niden sind gleichfalls weit verbreitet (Raabe 1965, 1966). Da-

mit sind ideale Voraussetzungen für die biostratigraphische

Korrelation gegeben (Wiedmann & Kauffman 1978).

Megasequenz 2 und insbesondere der hier behandelte tie-

fere Teil sind durch ihren deutlich transgressiven Charakter

gekennzeichnet, der der globalen Mittelkreide-Transgression

(vgl. Sliter 1976) entspricht. Im Mittelalb kann sich eine 2.

Delta-Phase entwickeln, in der die Absenkung noch durch die

Sedimentation ausgeglichen wird. Der starke terrigene Input

und die gleichzeitig zunehmende Subsidenz bedeuten das

Ende der urgonen Riff- und Karbonatsedimentation, die nur

noch lokal - auf Hochschollen bzw. Diapirdächern - günstige

Bedingungen fand, umnoch bis zur Cenoman-Basis zu persi-

stieren. Im Oberalb, insbesondere ab Vracon (Abb. 9) setzt

dann eine kontinuierliche Eintiefung des basko-kantabri-

schen Schelfs ein, die bis ins Oberturon anhält und während

der die Sedimentation nicht mehr mit der Absenkung Schritt

hält (Abb. 17). Die pelagische karbonatdominiene Becken-

sedimentation des Mittelcenoman (,,Flysch ä boules" d.

franz. Autoren) stellt noch einmal einen letzten überregional

verbreiteten Marker-Horizont dar (Abb. 9.5) und wird hier

als Begrenzung zum folgenden höheren Abschnitt der Mega-

sequenz 2 verwandt. Von diesem Zeitraum ab verläuft die

Entwicklung der ELnzelbecken so uneinheitlich, daß die Wei-

terentwicklung dieser Becken getrennt abgehandelt werden

muß.

Festzuhalten bleibt, daß die beschriebenen Prozesse am
basko-kantabrischen Schelf, u. zw. die ,,austrische" Disten-

sionstektonik ebenso wie das Einsetzen der Mittelkreide-

Transgression verursacht werden durch einen verstärkten

Spreading-Event im Bereich der mittelozeanischen Rücken,

deren Bildung sich im höheren Alb auch in die Biskaya hinein

verlagert hat und hier zu einer Trennung der Lithosphären-

platten geführt haben dürfte (s. Abschnitt 2). Hervorzuheben

ist ferner, daß erst die Verstärkung der Subsidenz ab Oberem
Alb nun auch zu einer deutlichen faunistisch/ floristischen Zä-

sur geführt hat, insofern vor allem die Gerüstbildner der Ur-

gon-Riffbiotope nachkommenlos erlöschen und in ihrer

Mehrzahl vergleichbare Biotope der höheren Kreide nicht

mehr zu besiedeln vermögen. Demgegenüber setzt während

des Alb - ohne jeden Zweifel in Abhängigkeit von der weit-

greifenden Mittelkreide-Transgression - eine extreme Plank-

tonblüte (Foraminiferen, Calcisphären, Coccolithen) ein, die

in einer erhöhten Densität dieser Organismengruppen zum
Ausdruck kommt.
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3.4 MEGASEQUENZEN2 (OBERERTEIL) - 4 =

MAXIMALTRANSGRESSIONUND
REGRESSIONS/KOMPRESSIONSPHASEN

(Abb. 10-13)

Für die weitergehende Diskussion scheint es sinnvoll, die

Megasequenzen der Oberkreide und des Alttertiärs zusam-

menfassend zu behandeln, dafür aber eine regionale Tren-

nung vorzunehmen und die vier wesentlichen Sedimenta-

tionsräume des Basko-Kantabrikums separat zu behandeln.

Über diesen Bereich liegen zahlreiche Vorarbeiten vor, von

denen hier nur eine Auswahl herausgegriffen werden kann:

R.M 1959, 1982; Mangin 1960; Wiedmann 1960, 1962a,

1962b, 1980a, 1982a, 1982b; Herm 1965; Feuillee 1967, 1971;

Ramirez DEL Pozo 1971, 1973; Rodrigo & Alvarez 1972;

Kruit et al. 1975; Wiedmann & Kauffman 1978; Lamolda et

al. 1981; Plaziat 1981 u. a.

3.4.1 Becken von Vitoria

(Abb. 10)

Im Becken von Vitoria (Abb. 4), im zentralen Teil des bas-

ko-kantabrischen Schelfs, werden große Mächtigkeiten vor

allem der mittleren Oberkreide akkumuliert. Tieferer und

höherer Teil der Oberkreide sind demgegenüber unvollstän-

dig entwickelt (Abb. 10).

3.4.1.1 Megasequenz 2, oberer Teil = Maximaltransgression

Beginnend mit der Fazies des ,,Flysch äboules" (Abb. 9.5)

setzt sich hier im Mittel- und Obercenoman die Sedimenta-

tion pelagischer Mergel fort. Sie zeichnen sich durch reiche

Foraminiferenführung aus, wobei die Planktonten mit bis zu

90% Rotaliporen deutlich dominieren. In die pelagische

Grundsedimentation sind feinkörnige Kalkturbidite (Silt-

und Tonfraktion) eingeschaltet mit Bankmächtigkeiten um

20 cm. Die Bänke zeigen eine kugelig-knollige Verwitterung

(,,Flysch ä boules"). Ihre Gradierung ist in basalen Siltlagen,

Convolute Bedding und Laminationen (Tb-Td) erkennbar,

die sich - ebenso wie massivere Bänke ohne Sedimentstruktu-

ren (Ta) - gut in das Faziesmodell für feinkörnige Turbidite

(Piper 1978) einordnen lassen. Slumping-Strukturen, die zu-

mindest die Hangrichtung angeben, lassen einen Transport

von NWnach SE erkennen. Schwarzschieferhorizonte wei-

sen auf Stagnationsphasen im Becken hin. Die Kalkturbidite

enthalten nur selten organische Reste, sind aber meist so stark

durchwühlt, daß die ursprünglichen Sedimentstrukturen oft

nicht mehr erkennbar sind.

Das Becken von Vitoria kann als Intraschelf-Becken gedeu-

tet werden. Eine stärker randliche Position läßt das Cenoman

im RäumeMurguia erkennen, vermutlich bedingt durch eine

erste Aufwölbung des Murguia-Diapirs (Abb. 3). Hier sind

in die normale Mergelsedimentation Lagen mit Komponen-

ten in Arenitfraktion eingeschaltet. An dieser sind insbeson-

dere große agglutinierende Foraminiferen (Lituoliden), Pra-

ealveolinen und Austern beteiligt, ebenso wie Extrakosten

aus Plattformsanden. Beach-Rocks in diesen Extraklasten

scheinen sogar Auftauchphasen im Herkunftsgebiet zu do-

kumentieren.

Im Turon des Beckens von Vitoria wird die Sedimentation

der Kalkturbidite abgelöst von geringmächtigen pelagischen

Kalken, die teilweise Globotruncanen-Packstones und

-Wackestones (Dkarinella, Marginotruncana: Abb. 10.1)

darstellen. Ein im Grenzbereich Unter/Mittelturon weit ver-

breiteter Hardgrund (vgl. Wiedmann 1975, Taf. 1, Fig. 1)

dürfte auf das Maximum der Transgression hinweisen. Das

Obenuron, das weithin bereits wieder regressive Züge trägt,

ist im Becken von Vitoria bisher nur ungenügend charakteri-

siert. Das Turon ist überhaupt in zahlreichen Profilen sehr ge-

ringmächtig (z. B. am Diapir von Murguia) und keilt nach N
hin aus, während es nach Wund S hin rasch mächtiger wird

(z. B. Bohrung Castillo 5,5 km S' Vitoria).

3.4.1.2 Megasequenz 3 = 1. Regressions- und Kompres-

sionsphase

Diese Megasequenz umfaßt den Zeitraum Coniac, Santon

und Campan. Sie wird von einem regressiven Halbzyklus ge-

bildet, in dem es zu monotoner pelagischer Mergelsedimenta-

tion kommt. In diese Hintergrundsedimentation sind im Co-

niac grob- bis feinkörnige Kalkturbidite in weiter Verbrei-

tung eingeschaltet (Abb. 10). Die hier nur geringe autoch-

thone Sedimentation ist von den allochthonen Sedimenten

nur mit Mühe unterscheidbar. Ein Channel- Ausgang ist z. B.

bei Guevara (20 km E' Vitoria) gut aufgeschlossen. Hier be-

trägt die Bankmächtigkeit maximal 40 cm und die Größe der

Komponenten erreicht oft mehrere cm. Von Lage zu Lage va-

riabel enthalten diese Kalkturbidite Reste von Austern, Echi-

nodermen, Bryozoen, Algen, benthonische (Lituoliden, Mi-

lioliden) und planktonische Foraminiferen, Ostrakoden,

Gastropoden und eine reiche, sehr diverse Schwammfauna

(überwiegend Lithistiden und Choristiden, seltener hexacti-

nellide Formen).

Die Abnahme der Korngröße von Wnach E läßt erkennen,

daß die Turbidite in der Beckenlängstachse eingeregelt sind.

Slumping-Strukturen, intraformationelle Diskordanzen,

synsedimentäre Abschiebungen und Überschiebungen wei-

sen auf einen von N nach S geneigten Hang hin und damit auf

eine Herkunft des Materials von einer Karbonatplattform im

Bereich des Aitzgorri-Hochs. Diese Schüttungsrichtung wird

durch Flutecasts und Dunes gestützt. Vereinzelt treten rote

idiomorphe Quarze und rote Tonfetzen auf, die möglicher-

weise auf durchbrechende Triasdiapire hinweisen.

Im Santon setzt die Sedimentation von Kalkturbiditen aus,

die pelagische Entwicklung (mit Planktonanteilen in der Fo-

raminiferenfauna von etwa 60%) dominiert. Irreguläre Echi-

niden sind eine häufige Faunenkomponente dieses Fazies-

raumes; sie werden ab Obersanton wieder häufiger.

Im Mittelcampan schalten sich lokal bis zu 30 mmächtige

Kalkarenite und Kalkrudite ein. Bei diesen handelt es sich um

Debris Flows und Turbidite von ebenfalls lokalen Flachwas-

ser-Biohermen. Sie enthalten häufig rote idiomorphe Quarze,

Quarzgerölle und rote Tone, die erneut auf einen Zusam-

menhang zwischen diesen Biohermen und Diapirdächern

hinweisen. Nach den Biogen-Komponenten handelt es sich

dabei meist um Austernbioherme. Andere Schüttungen ent-

halten Rotalgen, Milioliden, agglutinierende (Lituoliden,

Rheophaciden) und orbitoide Großforaminiferen und

Schwämme(Hexactinelliden, Sklerospongier, aber hier keine

Lithistiden). Extraklasten von Beach-Rocks sind ebenfalls

verbreitet. Die mergelige Hintergrundsedimentation enthält

noch immer Anteile von 25 %Planktonten an der Gesamt-Fo-
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raminiferenfauna. Dies würde auf Ablagerung im tiefen Sub-

tidal hindeuten.

Der regressive Trend der Megasequenz 3 inält im Oberen

Campan an, das in Form fluviatiler Sande in weiter Verbrei-

tung vorgelegen haben dürfte. Leider ist es im Westen des

Beckens von Vitoria nur in Form einzelner Erosionsrelikte

erhalten geblieben (Abb. 10). Ein derartiges Erosionsrelikt

stellt das teilweise erhaltene Diapirdach des Murguia-Diapirs

dar. Allerdings handelt es sich hier wiederum umeine Sonder-

fazies, eine relativ ausgedehnte Karbonatplattform. Der Riff-

schutt enthalt an organischen Resten vor allem Algen, orbi-

toide Großforaminiferen, Schwämme, Korallen und Rudi-

sten (Abb. 10.2). Dieser ,,Oro-Kalk" (v. Stackelberg 1967)

zeigt regressiven Charakter und wird von einem im höchsten

Campan progradierenden Delta zugeschüttet. Diese Delta-

Schüttungen des Oberen Campan sind zwar überwiegend

marin, im hangenden Teil der Serie treten jedoch auch fluvia-

tile Rinnen, Paläoböden und limnische Ablagerungen auf.

Orbitoide Großforaminiferen und Austernbioherme besie-

delten die marinen Bereiche des Deltas (Abb. 10.3). Der re-

gressive Trend der Megasequenz 3 ist damit deutlich gewor-

den. Er führt im Vergleich zur einheitlichen Fazies-Entwick-

lung im transgressiven Cenoman und Turon erneut zu erhöh-

ter Fazies-Diversität. Diese wird noch erhöht durch auch im

Becken von Vitoria spürbare Diapirbewegungen, die eine

Ursache von ,,subherzynischen" Diskordanzen im höheren

Teil der Megasequenz darstellen. Diese Diskordanzen sind

aber außerdem ein Ausdruck 1. kompressiver Bewegungen,

die mit dem gleichzeitigen Ausklingen des Spreading in der

Biskaya - bei Fortsetzung im Atlantik - im Zusammenhang

stehen. Nachlassen der Subsidenz führt schließlich im Ober-

campan zur Anlage einer 3. Delta-Phase, die das Maximum
der Regression und gleichzeitig das Ende dieser Megasequenz

markiert.

3.4.1.3 Megasequenz 4 = 2. Regressions- und Kompres-

sionsphase

Die Basis der vorliegenden Megasequenz ist im Becken von

Vitoria von einer deutlichen sedimentären Ruptur gekenn-

zeichnet. Das Maastricht (Abb. 10) ist transgressiv entwickelt

und überwiegend marin. Vereinzelte Lagen mit Gipsknollen

lassen Verlandungstendenzen vermuten. Im Maastricht

überwiegt die Sedimentation dolomitischer Mergel und Kal-

ke. Die Kreide/Tertiärgrenze liegt in einer sandig-dolomi-

tisch-mergeUgen Folge. Die Fazies-Vielfalt nimmt weiterhin

zu, insbesondere im Paläozän kommt es zu extremen lokalen

Faziesvarianten: Algenkalke, Bryozoenkalke, Lagunenkalke

mit Cyanophyceen-Onkoiden u. a. Diese Kalke sind weithin

dolomitisiert (,, Dan-Dolomite"). Eozän folgt teilweise dis-

kordant und stellt einen letzten transgressiven Puls von relativ

weiter geographischer Verbreitung dar. Es ist weithin einheit-

lich als Nummuliten-Alveolinen-Kalk (Abb. 10.4) ausgebil-

det.

Das Ende der Megasequenz 4 ist im Becken von Vitoria

nicht erkennbar, da die folgenden Konglomerate des Oligo-

zän diskordant übergreifen (Abb. 10). Diese könnten als Me-

gasequenz 5 bezeichnet werden, werden aber hier nicht be-

rücksichtigt, da sie den postorogenen Sedimentationszyklus

einleiten.

Zusammenfassend kann festgehalten werden, daß das Bek-

ken von Vitoria ein Intraschelf-Becken darstellte, in demes zu

mächtiger, aber recht monotoner Sedimentation von Forami-

' niferen-Wackestones (Abb. 10.1) gekommen ist. Sedimenta-

tion von Kalkturbiditen spielt eine nur untergeordnete Rolle.

Maxima tektonischer Aktivität liegen im Turon, im Grenzbe-

reich Campan/Maastricht und an der Eozän/Oligozän-Gren-

ze. Sie bedingen die Lückenhaftigkeit des Gesamtprofils

(Abb. 10) an diesen Stellen, sind aber vor allem mit intensi-

vem Diapirismus während der Oberkreide verknüpft, der

eine größere Zahl von Sonderfazien im Bereich des Vitoria-

Beckens verursacht hat. Die kompressive Tektonik der

Oberkreide wird mit beginnender Subduktion am südkanta-

brischen Kontinentalrand in Verbindung gebracht. Die tek-

tonische Aktivität gipfelt in pyrenäischen Bewegungen an der

Eozän/Oligozän-Grenze, die zur endgültigen Heraushebung

und Auffaltung des basko-kantabrischen Schelfbeckens ge-

führt haben.

Der transgressiven Megasequenz 2 stehen die regressiven

Sequenzen 3 und 4 gegenüber. Dieser regressive Trend be-

dingt gleichzeitig eine Zunahme der Faziesdiversität im

Grenzbereich Kreide/Tertiär, parallel auch von einem An-

stieg der Faunen- und Florendiversität begleitet. Episodisch

auftretende Karbonatplattformen enthalten entweder Milio-

liden- Vergesellschaftungen oder solche aus Großforaminife-

ren, Algen, Korallen und mitunter auch Austern. Sie unter-

scheiden sich damit qualitativ deutlich von den Rudisten-Or-

bitolinen-Assoziationen der Urgon-Plattformen (s. Abschn.

3.2). Die Mittelkreide-Transgression der höheren Megase-

quenz 2 hat sich für diese Assoziationen letal ausgewirkt:

Orbitolinen, Praealveolinen und zahlreiche Urgon-Rudisten

sind der Pelagisierung nicht nur des basko-kantabrischen

Schelfs, sondern weiter Schelfbereiche überhaupt zum Opfer

gefallen. Demgegenüber konnten sich mit dem Transgres-

sions-Event die planktonischen Foraminiferen, Ammoniten,

Inoceramen und irregulären Seeigel bevorzugt entwickeln

und sind im vorliegenden Sedimentationsraum entsprechend

dokumentiert.

3.4.2 Biskaya-Sy nklinorium

(Abb. 11)

Lage und Verlauf des Biskaya-Synklinoriums sind aus

Abb. 2^ zu entnehmen. Das Kreide/Alttertiärprofil und

seine Deutung sind in Abb. 11 enthalten.

3.4.2.1 Megasequenz 2, oberer Teil = Maximaltransgression

Auch im Biskaya-Synklinorium nimmt der transgressive

Charakter innerhalb dieser Megasequenz kontinuierlich zu.

Die stärker sandige Hintergrundsedimentation des höheren

Alb geht mit demCenoman in eine mergelige Grundsedimen-

tation über, die ± unverändert bis ins Alttertiär andauert

(Abb. 1 1 ). Mit der Zunahme feinkörnigerer Sedimente wer-

den ab Untercenoman ebenfalls feinkörnige Turbidite

(Abb. 1 1 .2) sedimentiert. Ab PMittel/Obercenoman, viel-

leicht bereits früher, kommt es zur Intrusion i^nd Extrusion

von Alkalimagmatiten. Die Intrusiva stecken teilweise als La-

gergänge oder größere Intrusivkörper im Alb und/oder Ce-

noman (z. B. bei Zumarraga).
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Bei Aguineta (10 km N' Zumarraga, Prov. Guipüzcoa)

schalten sich im Cenoman zudem grobkörnige Kalkarenite

und Kalkrudite ein. Sie enthalten u. a. Rotalgen, agglutinie-

rende Großforaminiferen (Lituoliden, Orbitolinen:

Abb. 11.1), andere benthonische und planktonische Forami-

niferen, Austern- und EchinodermenschiU. Die Herkunft

dieser Kalkturbidite ist in Seamounts oder nahe gelegenen

tektonisehen Hochs zu suchen (z. B. im Bereich des Aitzgor-

ri-Hochs).

Im Turon dürfte das Maxmium vulkanischer Tätigkeit an-

zusiedeln sein mit der Extrusion von mehreren 100 mvonPil-

low-Laven, vulkanischen Aschen und Auswurfmaterial, die

vielfach wiederum von Gängen durchschlagen sind

(Abb. 11). Vermutlich haben einzelne Vulkane die Wasser-

oberfläche erreicht und Inseln gebildet. Dies hat lokal zur

Bildung vulkano-detritischer Turbidite geführt.

Die mergelige Grundsedimentation enthält praktisch nur

Calcisphären und planktonische Foraminiferen (Abb. 1 1.4).

Radiolarienführung scheint auf feinkörnige Kalkturbidite be-

schränkt zu sein (Abb. 1 1 .2). Gegen Ende des Turon sind die

Maxima der Planktonführung und der mittelkretazischen

Transgression erreicht. An dieser Stelle wird die Grenze zwi-

schen Megasequenz 2 und 3 gezogen.

3.4.2.2 Megasequenz 3 = 1. Regressions- und Kompres-

sionsphase

Die mergelige Grundsedimentation setzt sich in Coniac

und Santon hinein fort. Ab Campan werden im E-Teil des

Biskaya-Synklinoriums mächtige Kalkturbidite und De-

bris-Flows (Abb. 11.3) geschüttet. Sie enthalten orbitoide

Großforaminiferen, Austern- und Rudistenschill. Im W-Teil

des Synklinoriums baut sich u. a., im S von Guernica, ein kla-

stischer Turbiditfan vor. Die grobkörnigen Turbidite werden

bei gleichzeitiger Abnahme der Korngröße in die Becken-

längsachse von NWnach SE eingeregelt. Die Turbidit-Sedi-

mentation geht konform mit dem Maximum der Delta-Pro-

gradation im Becken von Vitoria und kennzeichnet wie dieses

das Ende dieser Megasequenz.

3.4.3 Deva-Synkline

(Abb. 12)

Die Deva-Synkline stellt die nördlichste der etwa NW-SE-
streichenden Synklinen dar (Abb. 1-4), von der allerdings

nur der Südted im Küstenbereich der Provinzen Guipüzcoa

und Vizcaya onshore erhalten ist. Abb. 12 zeigt die hier inter-

essierende Profilfolge.

3.4.3.1 Megasequenz 2, oberer Teil = Maximaltransgression

Schon im Alb, also im tieferen Teil der Megasequenz 2,

weicht die Sedimentation in der Deva-Synkline deutlich von

der Sedimentation der südlichen Becken ab (vgl.

Abschn. 3.4.1). Sie besteht hier aus mehrere 100 m mächti-

gen Prodelta-Tonen und -Silten, in die sandige Prodelta-Tur-

bidite eingeschaltet sind. Gelegentlich treten mächtige

Rutschhorizonte hinzu, die einige 10er mmächtig sind und

mehrere 100 m Längsausdehnung besitzen (z. B. Raum
Deva). Bei Ondarroa schalten sich im Küstenbereich Kon-

glomerate und Brekzien des Oberalb ein (Voort 1964), die als

Innerfan-Bereich betrachtet werden können. Die Größe der

Komponenten schwankt zwischen wenigen cmund mehreren

m. Slumping-Stnikturen und Debris-Flows sind häufig. Die

Komponenten bestehen aus Quarziten, Kristallin-Material,

Lyditen, Sandsteinen, Tongallen und Karbonaten

(Abb. 12.1). In emzelnen Lagen sind karbonatische Fossilien

(z. B. Korallen, Sklerospongier, Orbitolinen u. a.) direkt in

die Matrix eingelagert. Die Schüttungsrichtung dieser Kon-

glomerate weist von N nach S. Als Liefergebiet bieten sich

zwei Möglichkeiten an: (1) Herkunft von einem Basement-

Hoch (vgl. Le Danois-Bank vor Asturien, Abb. 6b), das in

den heute verschuppten Schelf, vor der nordspanischen Küste

einbezogen wurde, oder (2) Herkunft vom Landes-Block im

NE (Abb. 5a).

Im Turon folgen planktonreiche pelagische Kalke (Aichur-

ri-Kalk, Herm 1965). Das Maximum der Transgression fällt

mit einem Minimum des silikoklastischen Einflusses zusam-

men und damit auch mit dem Ende dieser Megasequenz.

3.4.2.3 Megasequenz 4 = 2. Regressions- und Kompres-

sionsphase

Mit Beginn dieser Megasequenz kommt es zur Sedimenta-

tion von Mergeln und Mergelkalken des Maastricht, die von

roten Paläozän-Kalken überlagert werden. Im Oberen Paläo-

zän und bis ins Mitteleozän werden in die mergelige Grund-

sedimentation verstärkt proximale klastische Turbidite einge-

lagert (Mir et al. 1971). Damit dürfte hier das Ende der regres-

siven Megasequenz 4 erreicht sein.

Mergel und Paläozän-Kalke sind durch hohe Planktonfüh-

rung (Abb. 11.4) ausgezeichnet. Ammoniten und Inocera-

men stellen das vorherrschende Megafaunen- Element im kre-

tazischen Teil des Biskaya-Profils dar. Belemniten fehlen die-

ser Folge dagegen völlig. Auch das Biskaya-Synklinorium

dürfte aus einem Intraschelf-Becken hervorgegangen sein.

3.4.3.2 Megasequenz 3=1. Regressions- und Kompres-

sionsphase

In die überlagernden Mergel des Coniac und Santon schal-

ten sich zunächst vereinzelt, dann verstärkt Turbidite

(Abb. 12.2) ein. Seine maximale Entwicklung und das Maxi-

mumsilikoklastischen Einflusses erreicht dieser ,,Oberkrei-

de-Flysch" im Oberen Campan. Die Schüttungen sind

NE-SWorientiert (D. Richter 1964, Kruit et al. 1975).

3.4.3.3 Megasequenz 4 = 2. Regressions- und Kompres-

sionsphase

Das Maastricht ist wiederum in Form pelagischer Kalke

und Mergel entwickelt, in die sich nur im Obermaastricht

vereinzelte sandige Turbidite einschalten. Unteres Paläozän

liegt in der Fazies roter pelagischer Kalke vor, wobei die Rot-

färbung nach Hanisch (1978) von Diapir-Aufbrüchen

stammt. Es wird im höheren Paläozän und Eozän von mäch-

tigen Turbiditen des ,,Tertiär-Flyschs" abgelöst. Damit endet

hier die Megasequenz 4, jüngere Sedimente sind nicht be-

kannt (Kruit et al. 1975, van Vliet 1978).
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Auffallend ist die sehr hohe Planktonführung der Maas-

tricht/Paläozän-Mergel und -Kalke (Abb. 12.3, 12.4) und

eine relative Häufigkeit pelagischer Megafossilien im Maas-

tricht (Inoceramen, Ammoniten). Der kritische Faunen/Flo-

renschnitt an der Kreide/Tertiärgrenze ist im Profil von Zu-

maya (Prov. Guipüzcoa) bestens zugänglich und mehrfach

untersucht (Herm 1965, Wiedmann 1969). Planktonische Fo-

raminiferen und Ammoniten zeigen in den letzten Profilme-

tern des Maastricht deudiche Anzeichen von ökologischem

Streß (Zwergwuchs, aberrantes Wachstum), für den es jedoch

in der kontinuierlichen Beckenfazies im Grenzbereich Krei-

de/Tertiär keinerlei Hinweise gibt.

Vor allem aber weicht die Deva-Synkline in ihrer Sedimen-

tations- und Subsidenzgeschichte deuriich von den südlich

anschließenden Becken ab. Offen-marine Becken-Sedimenta-

tion blieb hier praktisch während der gesamten Oberkreide

und des Ahteniärs konstant erhalten (Abb. 12). Erst die allen

Bereichen gemeinsame post-eozäne pyrenäische Orogenese

hat dann auch hier das plötzliche Ende der marinen Sedimen-

tation herbeigeführt und auch dieses Becken über die Küsten-

linie angehoben.

Die recht unterschiedliche Subsidenzgeschichte von Vito-

ria-Becken, Biskaya-Synklinorium und Deva-Synkline, die

in sehr unterschiedlichen Fazien zum Ausdruck kommt, deu-

tet auf eine Trennung dieser Becken zumindest ab Alb durch

Schwellenbereiche (Basement-Hochs) hin. Dies wird durch

unterschiedliche Richtungen des Sedimenttransports bestä-

tigt. Wie bereits zuvor erwähnt, haben sich die Schwellen als

Basement-Hochs schon in einem frühen Stadium der Gra-

benbildung etwa an der Jura/Kreidegrenze gebildet. Das

Kippschollen- und Horst/Graben-Relief des originären Gra-

ben- und späteren Kontinentalrandes hat damit die Sedimen-

tationsgeschichte dieses Randes bis hin zur Orogenese maß-

geblich mitbestimmt.

3.4.4 Becken von Altnavarra

(Abb. 13)

Eine Sonderstellung nimmt das Becken von ,, Altnavarra"

(Wiedmann 1962a, 1962b, 1980a) oder Estella (Abb. 13) in

seiner marinen Kreide-Entwicklung ein. Obwohl auch die

verstärkte Subsidenz dieses Beckens mit KippschoUen-Tek-

lonik (Reitner 1982) und damit der Öffnung des Bis-

kaya-Ozeans in Verbindung gebracht werden kann, spielt der

Diapirismus bei der Entwicklung dieses Beckens eine beson-

ders große Rolle. Die marine Entwicklung beginnt hier im

Mittelalb, also mit Megasequenz 2, und ist in ihrem Fortgang

insbesondere von den Diapiren Maestu im Wund Estella im E

beeinflußt (Abb. 2, 3).

Der Estella-Diapir wurde im Detail von Pflug (1967) un-

tersucht, Beiträge zur Stratigraphie von Estella-Kreide und

-Alttertiär lieferten Mangin (1960), Wiedmann (1960, 1962a,

1980a), Ramirez del Pozo (1971), Wiedmann & Kauffman

(1978), Lamolda et al. (1981).

3.4.4.1 Megasequenz 2 = Maximaltransgression

Die marine Sedimentation setzt im höheren Mittelalb mit

einer 700 mmächtigen Folge von Sandsteinen, Siltsteinen und

Kalkareniten ein. Eine parrezifale Fauna mit Mesorbitolinen

(M. texana: Abb. 13.1), solitären Korallen, Austern, regulä-

ren und irregulären Echiniden und Krebsresten deutet auf

eine proximale Delta- und Prodelta-Fazies hin. Eine herma-

type Riffauna konnte sich wegen des starken terrigenen Ein-

flusses nicht entwickeln.

Im tieferen Oberalb (mit Hysteroceras orbignyi) wird diese

Fazies von Prodelta-Tonen und -Silten mit eingeschalteten

Sideritknollen abgelöst. Diese Sedimentation hält bis ins Un-

tercenoman (mit Mantelliceras hyatti) an und erreicht eine

Mächtigkeit von 1100 m.

Erst im Mittelcenoman erfolgt dann eine rasche Abnahme

des klastischen Anteils. Tonige Mergel bilden eine Calcisphä-

ren-Spiculae-Wackestone-Fazies, die eine diverse pelagische

Fauna enthält, insbesondere planktonische Foraminiferen

(Rotalipora cushmani), Ammoniten (Euomphaloceras iner-

me) und Inoceramen. Das Obercenoman ist in Form karbo-

natdominierter Kalk/Silt-Turbidite (Ta, Tab, sensu Piper

1978) als ,,Flysch ä boules" entwickelt. Die weiterhin zu-

nehmende Subsidenz wird im hohen Planktonanteil der Mi-

krofauna deutlich (Rotalipora cushmani, Whiteinella

archaeocretacea). Ammoniten (Metoicoceras geslinianum,

Calycoceras cf. paucinodatum) dominieren weiterhin in der

Megafauna. Die Gesamtmächtigkeit des Cenoman erreicht

1000 m.

Die gleiche Litho- und Biofazies setzt sich ins Unterturon

hinein fort (Vascoceras sp., Jeanrogericeras binicostatum,

Schindewolfites ganuzai, Mytiloidesopalensis, M. mytdoides,

Whiteinella archaeocretacea) . Demgegenüber entwickeln sich

die dunklen, tonigen Mergel des Mittel/Oberturons durch

allmähliche Abnahme der Kalkbänke als Calcisphären-Pack-

stone-Fazies (Abb. 13.2). Die maximale Entwicklung pelagi-

scher Faunen (Calcisphären, planktonische Foraminiferen:

Praeglobotruncana helvetiva, Marginotruncana schneegansi,

Ammoniten: Fagesia, Neoptychites, Pseudaspidoceras arma-

tum, Romaniceras inerme und Inoceramen: Mytiloides sub-

hercynicus, M. hercynicus) deuten auf maximale Transgres-

sion und Wassertiefe im Oberturon hin (Wiedmann 1960,

1964, 1 980a). Die Gesamtmächtigkeit des Turon beträgt etwa

200 m.

Von Interesse ist, daß im höheren Turon gleichzeitig auch

eine deutliche Verschiebung im Spektrum der benthonischen

Foraminiferen erkennbar ist: Während bisher die Kalkschaler

dominierten, überwiegen nun Sandschaler bei gleichzeitiger

Änderung des Artenspektrums. Dieses ist auf primitive Ver-

treter der Trochaminiden, Textulariiden und Ataxophrag-

miiden beschränkt. Kalkschaliges Benthos und Planktonten

können außerdem Anlösungserscheinungen zeigen, d. h.

Absenkung bis an oder sogar unter CCDkann angenommen

werden.

Für eine starke Zunahme der Subsidenz im höheren Teil der

Megasequenz 2 des Beckens von Altnavarra sprechen außer-

dem folgende Trends der organischen Entwicklung: (1 ) Ablö-

sung der ungekielten Formen bei den planktonischen Fora-

miniferen zunächst durch einkielige, später durch doppelkie-

lige Formen mit hohem Gehäusequerschnitt (Hart & Bailey

1979); (2) Vormacht ,,borealer" Gattungen gegenüber medi-

terranen Formengruppen bei den Ammoniten (Wiedmann

1975, 1976, 1980a) und (3) Häufigkeit der gleichfalls als ,,bo-

real" geltenden Inoceramen gegenüber Austern. Gleichwohl

fehlen aber auch hier die Belemniten völlig.
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3.4.4.2 Megasequenz 3=1. Regressionsphase, hier Diapi-

rismus

An der Turon/Coniacgrenze, die durch die Gattungen

Romaniceras und Barroisiceras eingegrenzt werden i\ann, ist

kein wesentlicher fazieller Unterschied gegenüber dem lie-

genden Turon erkennbar. Allerdings läßt die benthische Mi-

krofauna (Regeneration des kalkigen Benthos und Vorherr-

schen der Ataxophragmiiden) den Beginn einer regressiven

Sequenz erkennen. Diese Entwicklung wird im Verlauf des

Coniac durch eine deutliche Zunahme der Karbonat-Sedi-

mentation manifest. Im Mittelconiac kommt es zu einer ra-

schen Faziesänderung durch die Ausbildung einer etwa 170 m
mächtigen flachmarinen Karbonatplattform, die ein Koral-

len/Rudisten-Bioherm darstellt. Die Entwicklung dieser nur

lokalen Plattform steht in klarem Zusammenhang mit dem
Aufstieg der Diapire von Estella und Maestu (Abb. 14,

Abschn. 4). Schüttungen einer Mikrobrekzien-führenden

Packstone-Fazies mit restriktivem Faunencharakter in randli-

che Becken-Bereiche deuten eine beginnende Reliefverstei-

lung an. Im Hangenden der Kalke verstärkt sich die mit dem
regressiven Charakter dieser Sequenz verknüpfte Faziesdi-

versität weiterhin.

Im Südteil des Estella-Beckens, bei Oteo, setzt sich die re-

gressive Entwicklung konsequent fort. Dies führt hier zur

Bildung eines Schwellenbereichs, der bis ins unterste Unter-

campan hinein persistiert. Demgegenüber entwickelt sich im

NE-Teil von Altnavarra, bei Zudaire, eine transgressive

Phase der Sedimentation heraus, die während des Obersanton

durch eine Faunenassoziation des oberen Bathyals gekenn-

zeichnet ist (Dicarmella u. a. Planktonten).

Die Schwellensedimente im S bestehen im Zeitraum Ober-

coniac-Mittelsanton aus quarzreichen Milioliden-führenden

Grain- und Rudstones (Abb. 13.3). Diese flachmarinen Kar-

bonatsande wurden teilweise im vadosen Bereich zementiert

und stellen z. T. Barren amPlattformrand dar. Für das Ober-

santon ist hier eine Gastropoden- und Milioliden {Lacazina

e/o«g«fijj- führende Floatstone-Fazies charakteristisch, die

einen lagunären Faziesbereich repräsentiert. Insgesamt be-

trachtet, fällt die Fauna durch deutlich geringere Diversität

auf, ein Fehlen hermatyper Organismen und eine große Den-
sität bei den Milioliden. Diese Faktoren weisen in ihrer Ge-

samtheit auf Extrembiotope hin, wie sie in restriktiven La-

gunen und hypersalinen Bereichen anzutreffen sind.

Die Schüttungen dieser Schwelle lassen sich bis in den

NE-Teil des Beckens verfolgen. So stellen die Kalkbänke des

Oberconiac (als Spiculae-Packstones: Abb. 13.4) und die un-

tersantone Kalk/Mergel-Wechselfolge in diesem Bereich den

distalen Teil dieser Schüttungen dar. Im hangenden Obersan-

ton entwickelt sich hier eine monotone Folge dunkler Mergel;

Campan existiert in diesem Beckenbereich nicht (Abb. 13).

Demgegenüber erreicht das Campan im WTeil des Altna-

varra-Beckens Mächtigkeiten von bis zu 1400 m. Faziell läßt

es sich in drei Einheiten gliedern: Auf knollig verwitternde

Kalke (Spieulae-Wackestones) und Mergel mit reicher

Schwamm-, Echiniden- und Lamellibranchiatenfauna des

Untercampan folgt zunächst ein gebankter Kalkarenit-Kom-

plex (aus Orbitoiden-Peloidpack/grainstones), der mit Orbi-

toides media und Siderolites vidali unterem Obercampan
entspricht. Dieser wird im höheren Obercampan von tonigen

Feinsanden, Tonen und kieseligen Sandsteinen eines aus SW

progradierenden Deltas abgelöst, das auch hier das Maximum
der Regression charakterisiert (vgl. Abschn. 3.4.1). Resedi-

mentierte Triasgerölle des extrudierenden Maestu-Diapirs

sind im höheren Campan häufig.

Wie bereits erwähnt (Abb. 13), keilt das Campan nach NE
rasch aus und fehlt im Raumvon Zudaire bereits völlig. Aller-

dings dürfte hier zusätzlich zum primären Ausdünnen der

Schichtfolge noch eine Erosionsdiskordanz des transgressi-

ven Obermaastricht hinzukommen. Beide Phänomene sind

als Folge des endgültigen Aufstiegs des Estella-Diapirs zu se-

hen.

3.4.4.3 Megasequenz 4 = 2. Regressions- und Kompres-

sionsphase, hier anhaltender Diapirismus

Das im gesamten Becken von Altnavarra vorhandene, etwa

80 mmächtige Maastricht besteht im WBeckenteil aus kalki-

gen und kieseligen Sedimenten, die wiederum Triasgerölle

führen. Diese klastische Sedimentation verzahnt sich ostwärts

mit einer mehr karbonatischen Fazies. So besteht das im E'

Beckenbereich diskordant dem Santon auflagernde

Obermaastricht aus gebankten Flachwasser-Kalkareniten

(Orbitoiden-Grain/Rud/Floatstones: Abb. 13.5) mit einer

reichen Orbitoidenfauna (Orhttoides apiculata, Omphalocy-

dus macroporus, Lepidorbitoides soaalis, Clypeorbis mamil-

lata, Siderolites calcitrapoides) , mit Bryozoen, regulären

Echiniden und Algen. Diese Kalke stellen ebenfalls wieder

Schüttungen vom Diapirdach des aufsteigenden Estella-Dia-

pirs dar. Sie werden überlagert von weiteren kalkigen Sand-

steinen und siltigen Mergeln, mit denen das Maastricht endet.

Hierüber folgt konkordant im gesamten Beckenbereich der

Paläozän-Dolomit (vgl. auch Abschn. 3.4.1). Nummuli-

ten/Alveolinen-Kalke des Mitteleozän stellen nochmals einen

transgressiven Puls im Bereich der Megasequenz 4 dar, die mit

höherem Eozän endet und auch hier diskordant von Konglo-

meraten des Oligozän überlagert wird. Dies entspricht auch

hier der Basis der postorogenen Megasequenz 5.

Die hier behandelte Entwicklung des Beckens von Altna-

varra läßt sehr deutlich den Einfluß des Salzdiapirismus auf

den sedimentären Ablauf und die Subsidenzgeschichte am
basko-kantabrischen Kontinentalrand erkennen. Sie hat da-

mit repräsentative Bedeutung für zahlreiche andere Bereiche

des Basko-Kantabrikums, in denen Diapirismus eine zwar

nicht synchron vergleichbare, aber doch analoge Rolle ge-

spielt hat (vgl. wiederum Abschn. 3.4.1). Auf die Bedeutung

dieses Diapirismus wird daher im folgenden Kapitel geson-

dert eingegangen.

Hier bleibt so viel festzuhalten, daß die Tendenzen der

Subsidenz-Entwicklung, d. h. der transgressive Charakter

der Megasequenz 2, der regressive Trend der Megasequen-

zen 3 und 4, auch in der Diapir-bestimmten Entwicklung des

Estella-Beckens angedeutet sind, aber im Detail vielfach vom
Diapirismus überprägt werden. Dies mag bereits für die am
S-Rand des basko-kantabrischen Schelfs nicht zu erwartende,

ungewöhnlich starke Subsidenz während der gesamten Mega-

sequenz 2 gelten. Diese kann zwar durch verstärkte Kipp-

schoUen-Tektonik und die Bildung eines Halbgrabens (Reit-

NER 1982, Abb. 5) erklärt werden, zusätzliche Salzabreiche-

rung im Untergrund ist jedoch ebenso wahrscheinlich.

Die aus der Entwicklung von Diapirdächern abzuleitenden

Sonderfazien der höheren Oberkreide beschleunigen und ver-
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stärken zwar den regressiven Charakter der Megasequenz 3,

die sich gleichzeitig eintiefenden Diapir-Randsenken mit ex-

tremen Mächtigkeiten und transgressiver, pelagischer Fazies-

und Faunenentwicklung verlaufen diesem Trend jedoch ent-

gegen. Ebenso müssen hier auch Erosionshiaten - wenigstens

zum Teil - mit Diapirbewegungen in Verbindung gebracht

werden. Auch die organische Entwicklung paßt sich dieser

Sonderentwicklung an. Das bedeutet aber auch, daß das Bek-

ken von Altnavarra während seiner gesamten marinen Ent-

wicklung ab Mittelalb über die N' Schwellenregionen der

Barranca, der Aitzgorri- und Amo-Antiklinen mit dem offe-

nen Biskaya-Ozean in Verbindung gestanden haben muß.

4. DIAPIRISMUS UNDSUBSIDENZ DES BASKO-KANTABRIKUMS
(Abb. 3, 14, 15)

Bedeutung und Rolle des Salzdiapirismus amBau der atlan-

tischen Kontinentalränder ist seit langem bekannt (Mascle

1977). Nirgends ist dieser Diapirismus jedoch unter so gün-

stigen Aufschlußbedingungen unmittelbar analysierbar, wie

im Bereich der Basko-kantabrischen Ketten. Lotze (1955) hat

dies erstmals erkannt und auf Zusammenhänge mit alten Stö-

rungssystemen (Diapirzone Dax-Estella) einerseits und der

Sedimentauflast andererseits (Lage der Diapirkette Villasana

d. M.-Orduha-Maestu-Estella parallel zu Maximalmächtig-

keiten der tieferen Oberkreide) hingewiesen. Brinkmann &
LOGTERS( 1 967) legten eine erste umfangreiche Materialsamm-

lung mit Detailstudien an Einzeldiapiren vor, die die Bedeu-

tung älterer (z. T. herzynischer) Störungssysteme noch un-

terstrich (Pflug 1967), aber gleichzeitig auch fazielle Sonder-

entwicklungen durch Diapirbewegungen erkennen ließ, bis

hin zum Nachweis erster Keuper- und Salinareruptionen im

Campan (v. Stackelberg 1967). Wiedmann (1980a) hat die

Bedeutung des Diapirismus für die Entwicklung des basko-

kantabrischen Kreidebeckens erneut hervorgehoben, frühe

Diapirbewegungen bereits im Alb und Coniac vermutet und

gleichzeitig (op. cit., Abb. 8; hier Abb. 3) auf Zusammen-

hänge mit NW-SE-streichenden (untergeordnet auch NE-

SW-orientierten) tektonischen Strukturen hingewiesen.

Neuere Untersuchungen lassen erkennen, daß es sich hierbei

nahezu generell um Randstörungen des Kontinentalrandes

und seiner Kippschollen handelt (Reitner 1982, Wiedmann

1982a, 1982b). Gleichzeitig wird deudich, daß nicht allein die

Sedimentauflast die Salzbewegung verursacht hat, sondern

daß im Gegenteil Salzabwanderung zu den Randstörungen

zur Bildung von Halbgräben auf den Kippschollen führte und

damit gleichzeitig zu erheblicher lokaler Subsidenz und Se-

dimentation.

Neue Untersuchungen bestätigen und präzisieren diese

Vorstellungen und liefern wesentliche weitere Details über

die Zusammenhänge von Tektonik, Subsidenz und Diapiris-

mus am basko-kantabrischen Kontinentalrand. Als beson-

ders interessant erwiesen sich das Studium des Caniego-Riffs

am Diapirrand bei Villasana de Mena (Reitner 1982) und die

Genese des Estella-Diapirs (Schwentke 1983). Ihr Studium

zeigt, daß zwar eine ± kontinuierliche Salzbewegung wäh-

rend der gesamten Oberkreide angenommen werden kann,

daß diese aber trotzdem zu Zeiten tektonischer Maxima

(,,austrisch", ,,prägosavisch", ,,subherzynisch"/,,intrago-

savisch", pyrenäisch) gleichfalls kulminiert hat.

4.1 DERCANIEGO-KALKALS DIAPIR-RIFF

(Abb. 14)

Aufsteigende Salzdiapire können in ± deltaischen Envi-

ronments Hochgebiete bilden, auf denen sich Flachwasser-

Organismen in Form von Pinnacle-Riffen ansiedeln können.

Während dieses Vorganges kann das Diapirdach aufbrechen

und ein zentrales Lagunen-Becken entstehen, das mit Ton

und Salinar stark verunreinigt wird. So können sich Dia-

pir-Atolle mit recht spezifischen Faunen/Floren-Gesellschaf-

ten bilden. Rezente Beispiele liefert der Schelf der U.S. Golf-

küste und Mexikos (Poag 1972, Rezak 1977).

Zwischen Villasana d. M. im Wund Alsasua im E findet

sich auf einer W-E-orientierten Linie eine Kette von post-ur-

gonen Riffen des höheren Alb (vgl. Abschn. 3.3). Seit länge-

rem interessierte die Frage, ob es sich hierbei eventuell umdie

Dächer von Diapirembryonen handeln könnte. Reitner

(1980, 1982) hat diese Frage für die im E gelegenen Riffe nega-

tiv beantwortet und für ihre Entstehung ein Kippschollen-

Hoch verantwortlich gemacht. Dies trifft jedoch für das am

Diapirrand von Villasana de Mena gelegene Caniego-Riff

nicht zu (Schröder 1980). Hier ist der Zusammenhang mit

der Bildung einer ersten Diapirbeule im höheren Alb deutlich

(Abb. 14). In der klastischen Grundsedimentation des Su-

pra-Urgons ist hier eine Karbonatlinse von etwa 2,5 km se-

dimentiert worden. Sie zeigt eine deutliche Zonierung, die die

Rekonstruktion eines Atolls ermöglicht: Debris-Flows im di-

stalen Vorriff-Bereich, ein wahrscheinlicher Riffkern mit ei-

ner Skleraktinier-Stromatoporen-Algen-Boundstone-Fazies

und einer folgenden Acanthochaetetes-Wackestone-Fazies

und schließlich eine zentrale Lagune mit einer Rudisten-Lofe-

rit-Fazies. Autigene Quarze und Keupersedimente in den

Riffkarbonaten deuten auf einen ersten Diapiraufbruch hin.

Dabei handelt es sich um eines der ältesten Diapir-Ereignisse

im basko-kantabrischen Raum, das gleichzeitig einen Zu-

sammenhang mit der bereits erwähnten ,, ausirischen" tekto-

nischen Aktivität vermuten läßt.

Zu erneuter verstärkter Diapirbewegung durch den Villa-

sana-Diapir dürfte es im Grenzbereich Turon/Coniac ge-

kommensein, an der es noch einmal zur lokalen Entwicklung

von Riffkarbonaten gekommen ist (Blank 1983). Die bereits

von Lotze (1960) beobachtete Mächtigkeitszunahme insbe-

sondere des Cenoman unmittelbar N' des Diapirs dürfte auf

die Herausbildung einer Diapir-Randsenke zurückzuführen

sein.

Diapir-Riff-Plattformen sind im basko-kantabrischen

Becken vom tieferen Apt an (Mutiloa-Plattform, vgl.
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Abb. 14. Entstehung und Faziesmodell des Caniego-Riffkalkes am Villasana de Mena-Diapir (aus REIT-

NER 1982).

Abschn. 3.2) bis ins höhere Campan (Murguia-Diapir, vgl.

Abschn. 3.4.1.2) zu beobachten. Meist sind jedoch nur die

entsprechenden Schüttungskörper erhalten. Eine Ausnahme
stellt der Oro-Kalk im Diapir von Murguia dar (v. Stackel-

BERG 1967), der noch in seiner ursprünglichen Struktur und

Lage als ehemaliges Diapirdach erhalten ist (Abb. 3).

4.2 ENTWICKLUNGDES ESTELLA-DIAPIRS
(Abb. 15)

Bis ins Turon unterscheidet sich die Fazies-Entwicklung

des Altnavarra-Profils (Abb. 13) nicht wesentlich von der der

angrenzenden und ebenfalls mit der Öffnung der Biskaya zu-

sammenhängenden Becken. Ab Coniac läßt sich dagegen eine

eigene Becken-Entrsvicklung erkennen, die von der Haloki-

nese stark beinflußt ist.

Es ist anzunehmen, daß die Keupersalze bereits in der Mit-

telkreide mobilisiert und im späteren Diapirbereich akkumu-

liert wurden. Ab Mittelconiac (Abb. 1 5a) kommt es auf diese

Weise zu einem lokalen Doming oder ,, Salzkissenstadium"

(Trusheim 1957). Dies führt, obwohl im zentralen Bis-

kaya-Ozean das Spreading noch anhält, zur Schwellenbil-

dung und schließlich zur Entwicklung einer lokalen Karbo-

natplattform. Die Auflast dieser Plattform führt im Oberco-

niac und Santon (Abb. 15b) zur Salzabwanderung in

W-Richtung, womit sich synchron auch die Plattformbildung

nach W verlagert. Gleichzeitig sinkt der E' Beckenanteil

durch ,, Massenschwund" (Trusheim 1957) ab und erreicht

Wassertiefen des Außenschelfs. Im Wbildet sich dagegen die

Hornillos-Atauri- Antikline als neuer Schwellenbereich her-

aus. Sie ist das Produkt der intrudierenden Salze der Diapire

von Maestu und Santa Cruz de Campezo (Abb. 3). Dieser

letztere ist wahrscheinlich nicht extrudiert, aber durch

BOUGUER-Anomaiie nachgewiesen (Carreras Suarez et

al. 1978).

Im Obersanton werden im Diapirdach bereits Verhältnisse

des Intertidals bis flachen Subtidals erreicht. Die Aufstiegs-

bewegungen sind von Schüttungen begleitet, die sich mit den

Beckensedimenten verzahnen.

Im Campan entwickelt sich das ,,Diapirstadium" im W-
Teil des Beckens weiter. Im Obercampan kommt es erstmals

zur Extrusion von Keupermaterial, das zusammen mit mäch-

tigen Campan-Sedimenten in sekundären Randsenken sedi-

mentiert wird (Abb. 15c).

Infolge der Mechanik des Salzaufstiegs und durch gestei-

gerte Salzmobilität kommt es - zusammen mit synchroner

Kompressionstektonik im Obercampan und an der Krei-

de/Tertiärgrenze - zu Salzaufstieg im E' Beckenteil, zur Salz-

abwanderung nach SE (Zufia-,, Halbdom") und schließlich

im Eozän zum definitiven Durchbruch des Estella-Diapirs

(Pflug 1967). Auch diese Bewegungen sind von Schüttungen

vom Diapirdach begleitet.

Ursache der großen Mächtigkeitsschwankungen im

Campan des Beckens von Altnavarra ist die Salzbewegung.

Der sich nach SE verlagernde Salzaufstieg (Abb. 15d) führt

im Maastricht zur Reduktion dieser Schichten, teilweise zur

Erosion des Liegenden. Währenddessen werden im Wmäch-

tige Delta-Sedimente in Randsenken abgelagert. Gleichzeitig

verlagert sich mit fortschreitender Salzwanderung die Kü-

stenlinie weiter nach S, bis schließlich Maastricht im Wauf

Campan, im E auf Santon transgrediert.
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5. VERGLEICHENDESUBSIDENZGESCHICHTE
(Abb. 16-18)

Die vorangehende Diskussion hat verdeutlicht, daß auch

die Subsidenz-Entwicklung ambasko-kantabrischen Kontin-

entalrand diskontinuierlich abläuft und daß dabei ähnliche

Stadien oder Phasen durchlaufen werden, wie an den Rändern

des zentralen Nordatlantik oder am Südatlantik (Jansa &

WiEDMANN1982, WiEDMANN1982a, 1982b). Dies ist insofern

interessant, als Nordatlantik, Südatiantik und Biskaya - und

damit auch ihre kontinentalen Ränder - unterschiedliches Al-

ter besitzen.

1
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Umeinen möglichst objektiven Vergleich zu ermöglichen,

wurde bei der Behandlung des Biskaya-Südrandes neutral von

tektono-faziellen Großeinheiten, hier Megasequenzen, aus-

gegangen. Diese ermöglichen nicht nur einen objektiveren

Vergleich, sondern zugleich eine bessere Beschreibung der

Subsidenz-Phasen, mit denen sie weitgehend zusammenfal-

len. Vor allem wurde Wert darauf gelegt, die Abhängigkeit

dieser Sequenzen von Tektonik, Subsidenzgeschwindigkeit,

eustatischen Meeresspiegelschwankungen und nicht zuletzt

auch von der Sedimentzufuhr zu beschreiben und soweit

möglich auch den Faunen- und Florenrespons zu berücksich-

tigen.

Dabei sind natürlich (1) die Rifting- und Spreading-Ge-

schichte der Biskaya und die resultierende Rotation der Iberi-

schen Platte und (2) die jeweilige Tiefenlage des Untersu-

chungsgebiets auf dem Schelf von einiger Bedeutung.

So wurde zunächst ein eigenes Modell für die Geodynamik

des Biskaya-Raumes während Kreide und Alttertiär entwik-

kelt und zur Grundlage der weiteren Diskussion gemacht. Bei

dieser wurden - wo erforderlich - Tröge mit eigener Subsi-

denzgeschichte separat behandelt. Das Ergebnis ist aus

Abb. 16a ablesbar, in der die rekonstruierten Environments

für die Einzelbecken gesondert aufgetragen wurden und z. T.

erhebliche Abweichungen erkennen lassen. Dies trifft beson-

ders für Oberkreide und Alttertiär zu, während die Unter-

kreide im Untersuchungsgebiet von einem einheitlichen Sub-

sidenztrend beherrscht ist.

Nachzutragen ist hier, daß sich zwei wichtige Subsidenz-

Phasen des frühen Rifting bereits im Altmesozoikum abspiel-

ten, u. zw. zunächst in Zusammenhang mit der frühen Gra-

benbildung des Nordatlantik. Es sind dies

1. das frühe Graben Stadium (Abb. 18 A) mit der Abla-

gerung von kontinentalen Redbeds (Perm-Trias) und der

In/Extrusion alkaliner Magmen (Obertrias-Lias) und

2. die Evaporit-Phase mit der Sedimentation mächtiger

Salze, Gipse, Anhydrite und Dolomite (Keuper und Unter-

lias: Abb. 18B). Diese Salze spielen vor allem während der

Oberkreide-Entwicklung des Basko-Kantabrikums eine we-

sentliche Rolle (Abb. 18E-G).

Im überwiegend epikontinentalen, ab Callovium sogar re-

gressiven Jura hat sich das Rifting im Biskaya-Graben nicht

fortgesetzt. Vor allem hat sich die im Südatlantik ausgeprägte

und an die Evaporit-Phase anschließende

3. Schwarzschiefer-Phase mit euxinischer Becken-

Entwicklung (WiEDMANN1982c, Abb. 4) in der Biskaya nicht

ausbilden können, es sei denn, die Ölschiefer-Sedimentation

im basko-kantabrischen Pliensbach (Dahm 1966) entspricht

dieser Phase der Ozeanisierung. Das eigenthche Biskaya-Rif-

ting findet eine zögernde Fonsetzung erst im Oberen Jura, in

dem eine erneute Phase distensiver Graben/Horst- und Kipp-

schollentektonik zur Sedimentation der transgressiven Mega-

sequenz 1 und damit zur Entwicklung

4. einer 1 . Delta-Phase(,,Wealden": Abb. 18C)geführt

hat. In dieser Phase werden mächtige Deltafächer, kombiniert

mit limnischen und brackischen Serien, von der Meseta im S

(Raum Sedano, Oxford) nach N (Cabuerniga-Rücken, Ti-

thon) vorgebaut. Im Bereich des zukünftigen Biskaya-Gra-

bens hält die Sedimentation mit der Absenkung Schritt. An
der Le Danois-Bank vor Asturien werden an der Jura/Krei-

degrenze bereits Beckensedimente mit Calpionellen abgela-

gert, während sich im NE das stark subsidierende Parentis-

Becken entwickelt (Biskaya- Aulakogen). Wichtig ist festzu-

halten, daß Distensionstektonik diese Sedimentationsphase

einleitet und das Kippschollenrelief anlegt, daß sich durch

Kreide und Alttertiär bis zur endgültigen Orogenese weiter-

entwickelt. E-W-gerichtete Strukturen (der paläozoische Ca-

buerniga- oder Las Caldas-Sattel) konkurrieren schon jetzt

mit den dominierenden NW-SE-streichenden Systemen, wo-

bei es zweifellos in starkem Maße zu einer Wiederbelebung

variszischer Strukturen gekommen ist.

Tektonische Aktivität im Oberjura bis zur Jura/Kreide-

grenze sind an der Peripherie des Nordatlantik (Jansa &
WiEDMANN1982), im Mediterrangebiet (Wiedmann et al.

1982c), aber auch in Norddeutschland verbreitet und führen

teils zum Zerbrechen der jurassischen Karbonatplattformen,

teils zu basinaler Graben/Horst-Tektonik, teils sind sie mit

früher Halokinese verknüpft. Dies alles trifft für den basko-

kantabrischen Raum nicht zu, wo statt dessen das Rift-Sta-

dium neu belebt wird. Die Bewegungen sind ± zeitgleich mit

Stilles ,,jungkimmerischer" Kompressionsphase.

Dieses 1. Delta-Stadium wird am marokkanischen Konti-

nentalrand im tieferen Dogger durchlaufen (Wiedmann

1982b, Abb. 9C).

Ostrakoden und Charophyten, aber auch Bryozoen, Mol-

lusken und Cyanophyceen besetzen die Biotope dieses konti-

nental/marinen Übergangsbereiches und ermöglichen zum

Teil vorzügliche Environment-Analysen (Brenner 1976).

Diese Vergesellschaftung erweist sich als extrem tolerant und

erfährt keinen qualitativen Wandel, weder bei der Entwick-

lung der ,,Wealden"-Kleinzyklen, noch beim Übergang zur

5. Karbonatplattform-Phase (Urgon). Sie entspricht

dem ebenfalls transgressiven oberen Teil der Megasequenz 1

und hat Apt/Unteralb- Alter. Die Entwicklung von Karbo-

natplattformen ist an ein komplexes System ökologischer und

tektonischer Faktoren gebunden. Damit mag in Zusammen-

hang stehen, daß sie sich bevorzugt in der Endphase tektono-

fazieller Megasequenzen bilden. Im basko-kantabrischen Ur-

gon ist zudem die Entwicklung von ,, unreifen" Plattformty-

pen - ohne die typischen Riffstrukturen mit hermatypen Ge-

rüstbildnern - zu echten Riffkomplexen, die als Inselplatt-

formen oder Barriere-Riffe in Erscheinung treten, erkennbar.

Damit steht in unmittelbarem Zusammenhang die Evolu-

tion spezifischer Flachwasser-Organismen. Während in den

,, unreifen" Unterapt-Plattformen Dasycladaceen und agglu-

tinierende Großforaminiferen dominieren und rasch evolvie-

ren, sind es in den echten Riffen des Oberapt/Unteralb die

Rotalgen mit krustosen und artikulaten Formen.

Grundvoraussetzung für die Entwicklung dieser Phase und

ihrer spezifischen Biotope ist eine Beendigung oder doch

starke Reduktion der terrigenen Schüttungen der vorange-

henden Phase, wie auf der anderen Seite das Einsetzen der 2.

Delta-Phase im höheren Alb und die rasch anschließende Ma-

ximaltransgression im Cenoman eine Weiterentwicklung der

Plattformkarbonate unmöglich machen. Im Gegensatz zu

den begrenzenden Delta-Phasen ist die vorliegende Phase

durch zunehmende Subsidenz gekennzeichnet, hinter der die

Sedimentation jedoch zurückbleibt.

Ein Vergleich mit den ana/homologen (?) Karbonatplatt-

formen am marokkanischen oder angolanischen Schelf läßt
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deutliche Unterschiede erkennen, die vor allem im Unvermö-

gen des Biskaya-Schelfs zu sehen sind, eine einheitlich ge-

schlossene Karbonatplattform zu bilden. Dafür stehen am
marokkanischen Schelf zwar der gesamte Oberjura (Wied-

MANN1982b, Abb. 9E), am Angola-Schelf jedoch auch nur

Apt und Alb zur Verfügung (op. cit., Abb. 8D, 8 E). Die Ur-

sache der amBiskaya-Schelf abweichenden Entwicklung mag

im Anhalten distensiver Bewegungen zu suchen sein, die im-

mer wieder zu intermittierendem Zerbrechen der Plattformen

führten und als deren Folge sich das Kippschollenrelief des

Kontinentalrandes immer wieder durchpaust (Abb. 2, 18D).

6. Eine 2. Delta-Phase fällt am basko-kantabrischen

Kontinentalrand mit dem unteren Teil der Megasequenz 2 zu-

sammen und beendet im wesentlichen, wie bereits erwähnt,

die Entwicklung der Karbonatplattformen. Auch dieser

Übergang ist wiederum von starker distensiver Tektonik be-

gleitet, bei der sich erneut der Vergleich mit Stilles ,,austri-

scher" Phase aufdrängt. Hier führt sie zu verstärkter Aus-

dünnung kontinentaler Kruste an den Kontinentalrändern

der Biskaya und läßt Verbindungen zum Spreading-Beginn in

der Biskaya erkennen. Schließlich ist auch der erste gehäufte

Nachweis von Diapirbewegungen auf tektonische Aktivität

im Alb zurückzuführen, die überdies auch als Ursache der

nun eintretenden Faziesdifferenzierungen (Abb. 16a) gelten

muß. Trotz dieser Faziesvielfalt lassen alle Environmentkur-

ven den transgressiven Charakter der Megasequenz 2 erken-

nen, der in der Maximaltransgression des Cenoman und Tu-

ron gipfelt.

Da die Subsidenz im höheren Alb von S nach N abgestuft

zunimmt (kontinentale Utrillas-Deltas im S, marine proxi-

male supra-urgone Delta-Fans im Vitoria-Becken, Prodel-

ta-Tone der Biskaya-Synkline bis hin zu Turbiditen der

Deva-Synkline im heutigen Küstenbereich), kann mit einem

Fortwirken der Kippschollen-Bewegungen gerechnet werden

und der Entwicklung selbständiger Halbgräben (Abb. 18 E).

Aus ihnen gehen schließlich die Synklinen der pyrenäischen

Orogenese hervor. Dies wird bestätigt durch das Fortbeste-

hen von post-urgonen Inselplattformen auf den trennenden

Kippschollen-Hochs. Auch auf Diapirdächern kommt es

erstmals zur Bildung von Riffkarbonaten, deren Formenbe-

stand sich kaum von dem der echten Urgon-Riffe unterschei-

det. Die Entwicklung der Dasycladaceen ist weiter rückläu-

fig, während die Rotalgen an Diversität zunehmen, in den

Lagunen die capriniden Rudisten und im Riffkern Mg-Kal-

zit-Sklerospongier neu hinzutreten. Diese werden auch mit

Änderungen der Wassertemperatur im höheren Alb in Ver-

bindung gebracht.

Im vom Diapirismus besonders stark beeinflußten Sedi-

mentationsbecken von Altnavarra, am Rande des Ebro-Mas-

sivs, setzt die marine Sedimentation im Mittelalb ein und ver-

läuft zunächst analog. Während dieser 2. Delta-Phase hält die

Sedimentation im wesentlichen wieder mit der Subsidenz

Schritt (Abb. 17), wobei auch die Hochgebiete in den einheit-

lichen Subsidenztrend einbezogen sind. Der terrigene Input

in die Becken ist zum Teil beträchtlich.
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Abb. 17. Subsidenzkurven der Mittelkreidetransgression des Vitoria-Beckens. Subsidenz = Sedimenta-

tionsmächtigkeiten (nach Reitner 1982).
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7. Erst die folgende Phase der Maximaltransgres-

sion führt zu einem völligen faziellen und faunistisch/flori-

stischen Umbruch an der Alb/Cenoman-Grenze. Sie ent-

spricht dem oberen, weiterhin transgressiven Teil der Mega-

sequenz 2. Ihr Charakteristikum ist ein Andauern der Subsi-

denz, hinter der die Sedimentation nun deutlich zurückbleibt

(Abb. 16, 17). Sie fällt mit einem globalen Meerfesspiegelan-

stieg zusammen, der im Turon sein Maximum erreicht (Sliter

1976) und mit verstärkter Bildung ozeanischer Kruste in Ver-

bindung gebracht wird. Hier liegt gleichzeitig auch das Ma-

ximum des alkalinen Oberkreide-Magmatismus, der im we-

sentlichen auf das Biskaya-Synklinorium beschränkt bleibt.

Das Biskaya-Schelfmeer greift nun weit auf die Meseta über

(WiEDMANN1975). Dies führt zu einer raschen Abnahme der

im Alb noch verbreiteten terrigenen Schüttungen und zu

weitgehender Faziesnivellierung und -pelagisierung. Ledig-

lich an den Beckenrändern führt verstärkte Subsidenz zum

Einsetzen mächtiger silikoklastischer Schüttungen

(Abb. 18F).

Der globale Charakter dieser Phase, mit der der junge Bis-

kaya-Ozean und auch der Südatlantik nun wieder Anschluß

an den Entwicklungsablauf im Nordatlantik gewinnen

(Tab. 1), führt zu einem ersten drastischen Wandel auch der

Organismenwelt. Mit dem endgültigen Ende der urgonen

Riff-Sedimentation erlöschen gleichzeitig zahlreiche der bis-

herigen Flachwasserbesiedler und kehren in vergleichbare

Biotope der höheren Oberkreide nicht mehr zurück. Dies gilt

ebenso für zahlreiche Rudistengruppen, wie für agglutinie-

N
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Abb. 18. Entwicklungsphasen des basko-kantabrischen Kontinentalrandes (aus WiEDMANN1982b).
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rende Großforaminiferen (Orbitolinen) oder kalkiges Ben-

thos (Praealveolinen). Demgegenüber setzt im Oberen Alb

eine Planktonblüte em (Foramimferen, Calcisphären, Cocco-

lithen), die bis ins Oberturon anhält und von einer ebenso ra-

schen Zunahme pelagischer Megafaunen (Ammoniten, Ino-

ceramen) und irregulärer Echiniden (Mia-aster) begleitet ist.

Auch Litoralbiotope enthalten reiche Ammonitenfaunen (vor

allem pseudoceratitische Nebenformen) und außerdem ein

reiches Epi- und Endobenthos (Exogyren, Hemiaster, erste

Hippuriten).

Wie bereits erwähnt, handelt es sich bei dieser Phase umein

globales Ereignis, das mit gleichen oder ähnlichen Erschei-

nungsformen auch vom marokkanischen Schelf, aus dem
Südatlantik oder dem alpinen Helvetikum beschrieben wer-

den kann (Tab. 1 ).

8. Die hierauf folgende regressive Megasequenz 3 (Co-

niac-Campan) kann als I. Regressions- und Kompres-
sionsphase bezeichnet werden. Lediglich in den Turbidit-

becken im N muß mit einem Gleichbleiben der Wassertiefe

gerechnet werden (Abb. 16a). Die Schüttung silikoklasti-

scher Turbidite erreicht nun sogar ihr Maximum. Dies geht

mit einem Ausklingen des Biskaya-Spreadings - bei Fortset-

zung der Bildung ozeanischer Kruste im zentralen Atlantik -

Hand in Hand und außerdem mit ersten kompressiven Bewe-

gungen und beginnender Subduktion am Biskaya-Südschelf

und in den Pyrenäen. Eine unmittelbare Folge dieser Bewe-

gungen sind neben lokalen Diskordanzen erneut verstärkte

Diapirbewegungen. Maxima an der Turon/Coniac-Grenze

und im Campan lassen wiederum an einen Vergleich mit

,,prägosavischen" und ,,intragosavischen/subherzynen"

Bewegungen denken, die in NW-Deutschland gleichfalls mit

Halokinese verknüpft sind. Die 1. Regressionsphase kulmi-

niert im Basko-Kantabrikum in einem Deltavorstoß des hö-

heren Campan in den S' Becken und in erhöhter Faziesdiver-

sität (vgl. auch Abb. 16a). Es besteht auch während dieser

Phase völlige Übereinstimmung mit der Entwicklung amma-

rokkanischen Kontinentalrand und im Südatlantik (Wied-

MANN1982c; hier Tab. 1).

Gleichzeitig mit dieser 1. Regressionsphase nehmen so-

wohl Plankton-Häufigkeit als auch Ammoniten-Diversität

deutlich ab. Das Aussterben der Ammoniten scheint sogar

bereits vorprogrammiert. Auf Basement-Hochs und Diapir-

dächern im N, aber ebenso auch in den S' Randbereichen be-

ginnen sich erneut Karbonatplattformen zu entwickeln, nun

jedoch mit stark verändertem Formenbestand (Austern, orbi-

toide und lacazinide Großforaminiferen). Auf den Diapiren

etablieren sich zum Teil hypersaline Extrembiotope. Herma-

type Organismen fehlen weitgehend.

Diapir-Randsenken verlaufen gegenläufig (Abb. 16a) zur

Entwicklung regressiver Zyklen mit progradierenden Syste-

men.

9. Entsprechendes gilt für die letzte marine Megasequenz 4,

die hier als 2. Regressions- und Kompressionsphase
ausgeschieden wird (Maastricht-Eozän). In Tab. 1 wurde auf

eine Unterscheidung verzichtet, da beide Regressionsphasen

eine einheitliche Geodynamik und ein ähnliches Erschei-

nungsbild (Abb. 18 G) aufweisen. Bei nachlassender Sedi-

mentzufuhr und mäßiger Subsidenz kommt es auf dem bas-

ko-kantabrischen Schelf allerdings zunächst zu einer erneuten

schwachen ,,Transgression" des Maastricht. Sie bringt den S'

Beckenteilen eine erneute kurzfristige Faziesdifferenzierung

(Abb. 16a), den Flyschtrögen dagegen eine erneute Pelagisie-

rung mit der Sedimentation rein pelagischer planktonreicher

Kalke und Mergel. Die Faziesdifferenzierung im S äußert sich

in der Bildung kleinerer Bioherme in überwiegend klastischer

Grundsedimentation, die aus unterschiedlichen Organis-

mengruppen aufgebaut sind. Der transgressive Puls des bas-

ko-kantabrischen Maastricht kann vielleicht mit einem Nach-

lassen der Subduktion am Kontinentalrand erklärt werden.

Der Diapirismus hält weiterhin an und dürfte bei den erneut

zunehmenden kompressiven Bewegungen an der Kreide/Ter-

tiär-Grenze (laramisch) und der endgültigen Orogenese zwi-

schen Eozän und Oligozän (pyrenäisch) einen letzten Höhe-

punkt erreichen. Die Rotfärbung der Paläozänkalke der

Deva-Synkline wird mit dem Ausfließen benachbarter Dia-

pire in Verbindung gebracht (Hanisch 1978).

Die weltweit verbreitete Regression an der Kreide/Ter-

tiär-Grenze ist nur im Südteil des basko-kantabrischen Bek-

kens und in den Keltiberischen Ketten deutlich, wo es bereits

zur endgültigen Heraushebung kommt. In den N' Synklinen

setzt sich dagegen die pelagische Sedimentation ohne erkenn-

bare Zäsur über diese Grenze hinweg fort. Dennoch ist im

klassischen Grenzprofil von Zumaya (Prov. Guipüzcoa) der

Schnitt in der Entwicklung des Mikro- und Nannoplanktons

unvermindert deutlich. Ammoniten und planktonische Fo-

raminiferen zeigen allerdings bereits vor Erreichen dieser kri-

tischen Grenze Zwergwuchs und Anzeichen von Gehäuse-

Aberrans, die auf eine äußere Stress-Situation hinweisen.

Im weiteren Verlauf der Megasequenz nimmt - im Paläo-

zän - die Zufuhr silikoklastischer Turbidite vor allem in den

externen Becken erneut stark zu. Die mäßige Subsidenzrate

wird nun von der verstärkten Sedimentationsrate erheblich

übertroffen. Die Sedimentation endet mit der endgültigen

Heraushebung des basko-kantabrischen Schelfs im höheren

Eozän. Es kann angenommen werden, daß die Entwicklung

dieser letzten marinen sedimentären Phase des Basko-Kanta-

brikums weitgehend von der im Paläozän wieder verstärkt

einsetzenden Subduktion amSchelfrand und in den Pyrenäen

abhängig ist. Allerdings zeigt der Vergleich mit dem marok-

kanischen Schelf, daß synchron auch in diesem Bereich die

Heraushebung erfolgt, dort jedoch ohne Subduktion

(Tab. 1).

Abb. 16a verdeutlicht sehr gut die differenzierte Subsidenz

der einzelnen Kippschollen des Kontinentalrandes. Diese

Subsidenz nimmt von S (Vitoria-Becken) nach N (Biskaya-

Synklinorium, Deva-Synkline) deutlich zu und ist im Becken

selbst nicht mehr erfaßbar. Im südlichsten Küstenbereich sind

die Oszillationen naturgemäß noch besser ausgeprägt. Auch

die Verfälschung des generellen Trends durch Diapirismus

(Estella-Becken) wird erkennbar. Das Diagramm läßt damit

erkennen, daß erst kombinierte Ozeanbecken/Kontinental-

rand-Untersuchungen klare Vorstellungen über die Subsi-

denzgeschichte beider Gebiete vermitteln. Besonders interes-

sant scheint uns außerdem der Vergleich mit der globalen

Kurve relativer Meeresspiegelschwankungen (Vail et al.

1977, 1980; hier Abb. 16b). Hieraus geht hervor, was an der

Subsidenzentwicklung des Biskaya-Südrandes ,,local Noise"

ist und was - auf der anderen Seite - globalen Tendenzen und

Prozessen entspricht. Globalen Trends entsprechen ganz of-

fensichtlich die transgressiven Tendenzen der Megasequen-
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zen 1 und 2, d. h. präziser, die Urgon- und die Maximaltrans-

gression der Mittelkreide. Nicht befolgt werden dagegen von

der basko-kantabrischen Entwicklung die globalen regressi-

ven Phasen im höchsten Berrias, im Apt und im Türen. Eben-

falls unabhängig verläuft die am Südrand der Biskaya bereits

ab Coniac - also in den Megasequenzen 3 und 4 - deutlich re-

gressive Entwicklung, die dann zur vollständigen Heraushe-

bung und Auffaltung an der Eozän/Oligozän-Grenze führt.

Während im hier nicht erfaßten südlichen Litoralgebiet des

basko-kantabrischen Beckens diese Heraushebung bereits

früher, an der Kreide/Tertiär-Grenze erfolgt und damit der

globalen Kurve (Abb. 16b) vollständig entspricht, ist diese

Entwicklung in den nördlichen Teilbecken nicht einmal als

Trend erkennbar.

In Abb. 18 sind noch einmal die Hauptphasen der Subsi-

denzentwicklung am Biskaya-Südrand stark vereinfacht zur

Darstellung gebracht. Tab. 1 stellt dagegen den Versuch dar,

die im vorliegenden Beitrag beschriebenen Subsidenzphasen

des basko-kantabrischen Beckens und Kontinentalrandes mit

anderen mesozoischen und insbesondere kretazischen Kon-

tinentalrändern zu vergleichen. Dabei wird vor allem auf die

Unterschiede der Entwicklungstempi abgehoben, die vor al-

lem beim Vergleich zwischen Nord- und Südatlantik deutlich

sind, zwischen denen die Biskaya in mancher Hinsicht ver-

mittelt. Zwar beginnt hier das frühe Rifting gemeinsam mit

dem Nordatlantik im Perm, setzt sich dann aber erst wieder ±
zeitgleich mit der Anlage des Südatlantik im obersten Jura

fort. Mit der globalen Mittelkreide-Transgression haben

trotzdem alle drei Ozeane den gleichen Entwicklungs- oder

, ,Reife"-grad mit unserer Phase der Maximaltransgression er-

reicht. Vergleiche zur Beckenentwicklung der alpinen Tröge

drängen sich auf, sollen aber hier zunächst nur zur Diskussion

gestellt werden. Vergleiche mit älteren Orogenzonen und

jüngeren Grabensystemen liegen auf der Hand, sind aber

nicht mehr Gegenstand der vorliegenden Betrachtung (vgl.

WiEDMANNet al. 1982c).
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